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Cap´ıtulo 1
Introduccio´n. Objetivos del trabajo
La capa l´ımite atmosfe´rica es la zona de la atmo´sfera ma´s cercana al suelo, y se caracteriza
porque la presencia de esa barrera f´ısica modifica el comportamiento del aire de forma directa,
t´ıpicamente mediante el comportamiento turbulento del mismo. La existencia de mezcla tur-
bulenta da lugar al aumento muy importante de la intensidad del transporte de las diferentes
magnitudes (masa, calor, humedad, momento) desde el suelo hasta la atmo´sfera libre. De los
mu´ltiples procesos f´ısicos que tienen lugar en la capa l´ımite, y que influyen en las caracter´ısti-
cas del estado turbulento del flujo atmosfe´rico, en este trabajo se van a estudiar aquellos
relacionados con los procesos de condensacio´n y evaporacio´n que pueden ocurrir en su seno,
mediante la formacio´n de nubes. Respecto a un caso seco (sin alcanzar en ningu´n punto condi-
ciones de saturacio´n), la presencia de nubes an˜ade una importante fuente de energ´ıa para la
generacio´n de turbulencia mediante esa liberacio´n de calor latente. Para analizar estos proce-
sos, en este trabajo se va a estudiar los diferentes tipos de nubes de capa l´ımite que van desde
los estratocu´mulos (nubes que cubren completamente el cielo), hasta los cu´mulos someros,
que pueden ocupar t´ıpicamente un 10 o 15% de cielo. Los estratocu´mulos constituyen un ele-
mento muy importante del estudio clima´tico de amplias zonas del planeta, pues su presencia
altera de forma importante el balance radiativo cerca del suelo. Los cu´mulos someros tambie´n
presentan gran intere´s por cuanto que reflejan procesos de transporte intenso desde el suelo
hasta la atmo´sfera libre, y desde la perspectiva de su modelizacio´n nume´rica son procesos
de parametrizacio´n1 muy compleja de plantear. Este estudio se realizara´ a trave´s del ana´lisis
mediante modelos nume´ricos de tres casos simplificados de nubosidad estacionaria en la capa
l´ımite. Estos casos han sido elegidos para este trabajo porque constituyen situaciones exten-
samente estudiadas por modelos nume´ricos de alta resolucio´n y empleados para analizar las
parametrizaciones ma´s frecuentes de estos procesos atmosfe´ricos, pues han formado parte de
trabajos de intercomparacio´n entre modelos realizados en el marco de proyectos europeos y
1Una parametrizacio´n es una aproximacio´n o simplificacio´n de un proceso f´ısico, bien por su compleji-
dad, bien por un no completo conocimiento de su origen o mecanismos, bien por limitaciones nume´ricas o
computacionales. Se analizan las ma´s importantes relacionadas con las nubes de capa l´ımite en el apartado
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tambie´n en reuniones bajo el amparo de la OMM. Dichos casos de estudio fueron elegidos
por tratarse de condiciones sencillas y protot´ıpicas de los diferentes tipos de nubosidad de
la capa l´ımite en condiciones estacionarias, y sobre todo por contar con una base de datos
observacional suficientemente aceptable para poder contrastar los resultados que los modelos
nume´ricos obtengan con cierto detalle. En ellos se podra´n estudiar los aspectos y procesos
clave que controlan y definen cada tipo de nubosidad, y sus caracter´ısticas ma´s importantes.
Esas situaciones protot´ıpicas propuestas son:
1. una capa l´ımite de estratocu´mulos simple (cobertura completa, 100%).
2. una capa l´ımite con cu´mulos de baja cobertura (en torno al 10-15%).
3. un caso intermedio, con cu´mulos, pero de una cobertura mayor (40-50%), con tendencia
a generar una capa de estratocu´mulos en la cima de la capa l´ımite.
Mediante un modelo nume´rico tridimensional de muy alta resolucio´n (LES), que permite
analizar en detalle (hasta decenas de metros) las caracter´ısticas f´ısicas y dina´micas, y la
estructura turbulenta de la capa l´ımite nubosa, y se aplicara´ al estudio de los tres casos
planteados. A continuacio´n, se estudiara´n de nuevo los mismos tres casos, pero con un mod-
elo de columna o unidimensional (SCM), que conserva el mismo esquema nume´rico vertical
del LES anterior, pero debe parametrizar todos los procesos de transporte turbulento y de
la f´ısica que el modelo tridimensional pod´ıa resolver. Los modelos de menor resolucio´n (op-
erativos y de circulacio´n general) deben describir la capa l´ımite y su nubosidad asociada
mediante aproximaciones de tipo columna, pues su resolucio´n horizontal es demasiado ba-
ja (varios kilo´metros al menos) para describir estos procesos expl´ıcitamente. Por tanto, un
modelo SCM es en buena medida una aproximacio´n a los esquemas que esos modelos em-
plean para representar parametrizadamente los diferentes procesos. Pero adema´s, al realizar
las simulaciones unidimensionales con una “versio´n simplificada” del modelo tridimensional,
su comparacio´n sera´ consistente, y adema´s servira´ de banco de pruebas para estudiar en de-
talle mediante la descripcio´n completa (LES) las parametrizaciones clave del SCM, e intentar
encontrar sus limitaciones y mejoras posibles, especialmente las asociadas la descripcio´n de
procesos nubosos.
El trabajo se estructura entonces de la siguiente manera:
• En el cap´ıtulo 2 se introducen los diferentes aspectos f´ısicos y dina´micos de la capa
l´ımite nubosa. Se describen los diferentes estudios observaciones realizados sobre este
tipo de nubes, asi como las caracter´ısticas termodina´micas de los mismos, y los procesos
principales que parecen controlan su evolucio´n temporal.
• A continuacio´n, en el cap´ıtulo 3 se describen las caracter´ısticas ma´s relevantes de la
modelizacio´n nume´rica aplicada al estudio la capa l´ımite nubosa, as´ı como su relacio´n
con los datos observacionales que permiten comprobar su bondad. Se introducen los
3aspectos ma´s importantes de los modelos LES y los SCM. Adema´s se introduce en
detalle, en el apartado de metodolog´ıa, el modelo nume´rico (Meso-NH) empleado en
este trabajo, en su versio´n LES y en su descripcio´n SCM.
• En los cap´ıtulos 4, 5 y 6, se estudian detalladamente los tres casos protot´ıpicos de
capa l´ımite nubosa planteados para su estudio (capa de estratocu´mulos, cu´mulos de
baja cobertura, y cu´mulos de cobertura media, respectivamente), mediante el modelo
nume´rico Meso-NH LES.
• En el cap´ıtulo 7 se estudian esos tres mismos casos, mediante el modelo unidimension-
al. Se analizan los aspectos clave del modelo 1D para describir los diferentes tipos de
capa l´ımite nubosa, incidiendo en los para´metros ma´s cr´ıticos en ello, y en aquellos
menos sensibles para la descripcio´n de cada situacio´n. Se contrastan con los resulta-
dos obtenidos en los cap´ıtulos anteriores mediante el modelo tridimensional LES para
analizar las deficiencias y puntos fuertes del SCM. Se incide espec´ıficamente en el uso de
la parametrizacio´n de una longitud de mezcla que sea capaz, mediante una u´nica formu-
lacio´n comu´n a todo el espectro de nubes de capa l´ımite, aun cuando las caracter´ısticas
f´ısicas y dina´micas sean muy diferentes.
• Finalmente, en el u´ltimo cap´ıtulo se plantean las conclusiones del trabajo, resumiendo
las desarrolladas en cada cap´ıtulo individual anterior, y las perspectivas y l´ıneas de
continuacio´n del mismo.
• En los ape´ndices se incluye una lista de los acro´nimos y siglas empleadas en este trabajo
(Ape´ndice A), en el Ape´ndice B se describen los proyectos y congresos de intercom-
paracio´n relacionados directamente con el trabajo en los que el modelo empleado ha
participado, y en el Ape´ndice C se muestra la notacio´n empleada para las variables y
magnitudes en este trabajo.
• En el u´ltimo apartado de incluyen los art´ıculos directamente relacionados con este tra-
bajo, bien formando parte de intercomparaciones entre modelos, bien en presentaciones
en congresos.
4 Introduccio´n. Objetivos del trabajo
Cap´ıtulo 2
Nubes de capa l´ımite atmosfe´rica.
Descripcio´n f´ısica y dina´mica
2.1. Capa l´ımite planetaria. Capa l´ımite planetaria seca
La capa l´ımite planetaria o atmosfe´rica (CLA, en ingle´s, ABL1) admite mu´ltiples definiciones
segu´n las caracter´ısticas de la misma que se quieran resaltar en su descripcio´n. El estado
turbulento del flujo atmosfe´rico es la caracter´ıstica ma´s importante que tradicionalmente se
asocia con esta zona de la atmo´sfera, aunque se trata de un feno´meno del que las causas que
lo originan y su descripcio´n detallada au´n hoy no se ha conseguido explicar completamente.
Las diversas definiciones que se pueden encontrar de la CLA suelen conllevar una cierta
ambigu¨edad o generalidad en la descripcio´n de sus caracter´ısticas. As´ı, Stull (1988) la define
como ‘aquella zona de la atmo´sfera que es influida de manera directa por la presencia del
suelo, respondiendo a los forzamientos del mismo en escalas de tiempo de una hora o menos’.
Nieuwstadt y Duynkerke (1995) lo expresan como ‘aquella regio´n de la atmo´sfera en la que los
valores de las magnitudes atmosfe´ricas (humedad, viento, temperatura) se ajustan desde sus
valores en la atmo´sfera libre a aquellos que tienen en el suelo’. Garratt (1992), en cambio, la
define a partir de las caracter´ısticas que el flujo atmosfe´rico presenta en su interior: ‘altamente
rotacional, tridimensional, disipativo (para que la turbulencia no desaparezca debe existir
un aporte cont´ınuo de energ´ıa), trayectorias detalladas de las part´ıculas no predecibles con
exactitud, velocidad de transporte y mezcla varios o´rdenes de magnitud superior respecto a
la difusio´n molecular’. La idea principal que subyace en todas estas definiciones es, por tanto,
el estado habitualmente turbulento del flujo atmosfe´rico, y su efecto sobre el comportamiento
y la evolucio´n de las magnitudes atmosfe´ricas. Si a las caracter´ısticas anteriores de la capa
l´ımite se an˜ade la existencia de nubes, se habla entonces de una capa l´ımite cubierta por nubes
(CTBL) 2. A las dificultades intr´ınsecas del estudio del estado turbulento de la atmo´sfera, han
1ABL: Atmospheric Boundary Layer
2CTBL: Cloud Topped Boundary Layer
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de tenerse en cuenta entonces tambie´n los procesos energe´ticos de absorcio´n y liberacio´n de
calor latente asociados al cambio de fase del vapor de agua. No obstante, los conocimientos y
estudios desarrollados para una capa l´ımite seca constituyen una referencia importante como
punto de partida para analizar los efectos de la presencia de nubes. Entre los diferentes tipos
de nubes que pueden aparecer en una capa l´ımite, se pueden distinguir tres tipos ba´sicos:
estratocu´mulos, cu´mulos de buen tiempo, y nieblas, aunque el estudio de e´stas u´ltimas queda
fuera de este trabajo, pues su origen y descripcio´n las diferencia de las otros dos tipos.
2.2. Nubes de capa l´ımite. Estratocu´mulos y cu´mulos
Estratocu´mulos La palabra estrato informa de su aspecto de capa de gran extensio´n hori-
zontal, con movimientos verticales de velocidad pequen˜a. Los estratocu´mulos son nubes bajas
(t´ıpicamente dentro del primer kilo´metro de atmo´sfera), guardando muchas similitudes con
los estratos propiamente dichos. Aunque tambie´n mantienen significativas diferencias: los
estratocu´mulos poseen estructuras claramente identificables en su cima, mientras que los es-
tratos presentan un aspecto ma´s difuso (Houze, 1993). Esa estructura, normalmente celular,
se asocia a movimientos convectivos dentro de la nube (Garratt, 1992), llegando a observarse
estructuras de mesoescala como las calles de nubes, relacionadas con determinadas condi-
ciones de viento a gran escala. Los estratos pueden crearse a partir de la niebla, cuyo origen
energe´tico estar´ıa entonces causado por un enfriamiento desde abajo (t´ıpicamente asociado
a una masa de aire que recorre un suelo ma´s fr´ıo que ella). Mientras, los estratocu´mulos
suelen ser nubes elevadas, ocupando la parte superior de la capa l´ımite atmosfe´rica, y cuya
fuente de energ´ıa es el enfriamiento radiativo en la cima de esa capa nubosa (Houze, 1993).
La flotabilidad es la principal fuente de energ´ıa tanto en estratos como en estratocu´mulos,
aunque en los estratos la cizalla frecuentemente juega un papel importante.
Sobre el oce´ano los estratocu´mulos pueden llegar a cubrir extensiones horizontales de has-
ta 1000 km. Verticalmente pueden medir desde 100 m hasta varios cientos de metros. Una
CTBL simple de estratocu´mulos esta´ formada por una capa sin nubes junto al suelo y otra
capa nubosa por encima, que llega normalmente hasta una inversio´n te´rmica o de subsiden-
cia. Ambas capas suelen estar acopladas mediante la mezcla turbulenta (Turton y Nicholls,
1987). Con mucha frecuencia la estructura vertical real es ma´s compleja, estando formada
por varias capas de nubes, y donde la mezcla turbulenta no alcanza el suelo, por la existencia
de diferentes grados de desacople entre capas. Schubert et al. (1979) describen las zonas del
planeta de mayor frecuencia y persistencia, destacando grandes extensiones de estratocu´mu-
los cuasipermanentes en las zonas Este de los oce´anos (como por ejemplo cerca de la costa
de California, o en la zona de comienzo de los alisios en latitudes medias sobre el Atla´ntico).
La razo´n de ello es porque, desde una perspectiva climatolo´gica, en esas zonas existen inver-
siones de subsidencia relativamente fuertes durante largos periodos de tiempo, que limitan el
ascenso vertical de la humedad originada en la superficie ocea´nica, y generan las condiciones
adecuadas para su aparicio´n. Estas condiciones se generan en estas zonas de entre 20o y 40o de
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latitud en los per´ıodos de verano por la suma de la existencia de altas presiones subtropicales
y de corrientes ocea´nicas relativamente fr´ıas generadas por afloramientos de agua profunda
(Paluch y Lenschow, 1991).
Figura 2.1: Distribucio´n climatolo´gica de nubes bajas, a partir de medidas de sate´lite
En la figura 2.1 se muestran los resultados de un estudio climatolo´gico a partir de datos de
sate´lite del proyecto ISCCP3 (estudiados en Klein y Hartmann (1993), y tambie´n cedido por
D. L. Hartmann4), que corroboran la distribucio´n geogra´fica comentada, especialmente los
ma´ximos de las zonas Este de los grandes oce´anos.
Sobre a´reas continentales, los estratocu´mulos muestran una persistencia claramente inferior,
probablemente debido al menor y ma´s irregular aporte de humedad respecto a las zonas
ocea´nicas. Estos procesos de superficie ma´s complejos dan lugar a una dina´mica nubosa
tambie´n ma´s compleja (Albrecht, 1998). No obstante, Nicholls (1984) muestra que hasta el
50% de las observaciones de nubes sobre Gran Bretan˜a corresponden a estratocu´mulos.
Cu´mulos Un cu´mulo aislado es una nube de aspecto de coliflor, con un grado variable de
desarrollo vertical, que etimolo´gicamente esta´ relacionado con la idea de ‘acumular’ o ‘apilar’
(Houze, 1993). El adjetivo cumuliforme se emplea para describir aquel tipo de nubes “com-
puestas por corrientes de aire de ascenso ra´pido, que dan a las nubes un aspecto de torreo´n o
burbujeante”. Los cu´mulos aislados no suelen ocupar extensiones horizontales mayores de 1
kilo´metro, pero verticalmente pueden tener taman˜os muy variables (desde decenas de metros
3ISCCP: International Satellite Cloud Climatology Project
4www.atmos.washington.edu/∼dennis
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hasta varios kilo´metros). Si su desarrollo vertical se produce so´lo dentro de la capa l´ımite se
denominan cu´mulos de buen tiempo, hu´milis, de los alisios (pues aparecen frecuentemente en
la zona subtropical de la ce´lula de Hadley), o ma´s habitualmente, cu´mulos someros (Garratt,
1992). Su extensio´n vertical no supera entonces los 1-2 kilo´metros que puede llegar a ocupar
la capa l´ımite, y se caracterizan por no generar precipitacio´n en cantidades significativas, por
la ausencia de la fase so´lida del agua, frente a los cu´mulonimbos, de gran desarrollo vertical,
que frecuentemente cubren toda la troposfera, con velocidades verticales muy superiores en su
interior, y con procesos microf´ısicos mucho ma´s complejos (presencia de hielo, granizo, precip-
itacio´n, ..). Los procesos de mezcla a pequen˜a escala que se producen en la superficie lateral
y en la cima de la nube (denominados entrainment y detrainment 5), son muy importantes
en la caracterizacio´n de la f´ısica de estas nubes. Su dina´mica puede ser descrita a partir de
los conceptos t´ıpicos de la conveccio´n: corrientes ascendentes que generan condensacio´n, y los
movimientos compensatorios descendentes asociados, de la misma manera que los cu´mulos de
mayor desarrollo. Aunque los cu´mulos someros pueden encontrarse aislados, con frecuencia
se observan agrupaciones nubosas de mayor escala, como estructuras denominadas calles o
bandas de nubes (Betts, 1986; Houze, 1993), donde algunas magnitudes (como la velocidad
vertical de gran escala) tienen una gran influencia en su desarrollo global.
Transiciones. Situaciones intermedias Ambos tipos de nubes de capa l´ımite pueden
existir de forma separada, aunque tampoco es infrecuente observarlos de forma simulta´nea.
Por ejemplo, en la rama inferior de la ce´lula de Hadley (en latitudes entre 20o y 40o), siguiendo
a los alisios segu´n se acercan al ecuador, se puede observar con gran frecuencia como la capa
l´ımite nubosa evoluciona desde una con estratocu´mulos hacia otra en la que empiezan a
aparecer cu´mulos penetrando en la capa de estratocu´mulos. Cerca del ecuador, en la zona de
convergencia intertropical (ITCZ)6 los cu´mulos someros evolucionan hacia cu´mulos de mayor
desarrollo, o incluso cu´mulonimbos, segu´n va disminuyendo la intensidad de la subsidencia
y aumentando la temperatura de la superficie del oce´ano (SST)7. El concepto de nube de
capa l´ımite no es entonces tan claro, los procesos son pu´ramente de conveccio´n profunda,
y el efecto del suelo ya no es tan directo. En Martin et al. (1995); de Roode y Duynkerke
(1997) se describen algunas de las caracter´ısticas de este tipo de transiciones en la capa l´ımite
nubosa. Desde el punto de vista climatolo´gico Klein et al. (1995) muestran la gran cantidad
de factores que pueden influir en la nubosidad total en estas transiciones y en su variabilidad
interanual: la SST, la variacio´n en las condiciones termodina´micas por encima de la inversio´n,
pero tambie´n la subsidencia, la presio´n al nivel del mar, las advecciones de temperatura y los
vientos en superficie, aspectos todos muy dependientes de las condiciones a nivel clima´tico
5el entrainment es un proceso de mezcla turbulenta a pequen˜a escala que sucede en la interfase entre dos
fluidos distintos, o de un u´nico fluido, pero con condiciones claramente diferenciadas, como por ejemplo en los
bordes de las nubes. Se suele traducir como entran˜amiento, efecto de arraste o mezcla por arrastre. Se analiza
con detalle en el apartado 2.6.4
6ITCZ: InterTropical Convergence Zone
7SST: Sea Surface Temperature
2.3 Descripcio´n termodina´mica de las nubes de capa l´ımite 9
de la circulacio´n atmosfe´rica de gran escala.
2.3. Descripcio´n termodina´mica de las nubes de capa l´ımite
Desde el punto de vista termodina´mico, una capa l´ımite seca se puede describir mediante
su temperatura potencial (θ) y algu´n para´metro de humedad (la razo´n de mezcla (rv) o
la humedad espec´ıfica (qv)), el cual, en ausencia de cambio de fase, so´lo posee fuentes y
sumideros en el suelo:
rv =
Mvapor
Mseco
=
ρvapor
V
ρseco
V
= ρvaporρseco (2.1)
qv =
Mvapor
Mseco+Mvapor
= ρvaporρvapor+ρseco (2.2)
M es la masa de vapor o de aire seco, ρ su densidad correspondiente, y V el volumen total
ocupado por el gas. Ambas magnitudes son pra´cticamente equivalentes, puesMseco Mvapor.
En este trabajo se empleara´ la razo´n de mezcla. La temperatura potencial se calcula como
θ = T
(
p0
p
)Rd/cp
(2.3)
donde T es la temperatura (en Kelvin), p0 una presio´n de referencia (t´ıpicamente 1000 hPa),
Rd la constante del aire seco, y cp su calor espec´ıfico a presio´n constante.
En un sistema termodina´mico en el que se considera la presencia de humedad, la temperatura
virtual (Tv), permite comparar a trave´s u´nicamente de su valor la flotabilidad de dos masas de
aire. Se define como aquella temperatura a la que una parcela de aire seco, a presiones iguales,
igualar´ıa la densidad que la parcela con humedad rv tiene. Una parcela con mayor Tv que
otra sera´ ma´s densa, y por tanto, menos flotable. Su expresio´n se puede obtener fa´cilmente
(Iribarne y Godson, 1981):
Tv = T (1 +
1− ε
ε
rv) (2.4)
donde ε = Rd/Rv es el cociente entre las constantes del aire seco (Rd) y del vapor (Rv).
Por tanto, ε = (R∗/md)/(R∗/mv) = mv/md, es decir, el cociente entre el peso molecular del
aire seco (md ≈ 29 g mol−1) y del vapor de agua (mv = 18 g mol−1), obteniendo entonces
ε ≈ 0. 622. La temperatura potencial virtual es entonces:
θv = Tv
(
p0
p
)Rd/cp
' θ(1 + 1− ε
ε
rv) ≈ θ(1 + 0. 61rv) (2.5)
siendo θv entonces adema´s invariante bajo movimientos adiaba´ticos. Esta variable es muy
u´til para analizar situaciones donde los procesos de generacio´n de energ´ıa por flotabilidad es
importante, como en presencia de condensaciones y evaporaciones en zonas con nubes. Si se
considera la existencia de agua de nube, pero no de otras magnitudes asociadas (lluvia, hielo,
etc ..) resulta de gran intere´s definir las siguientes magnitudes (Betts, 1973):
rt = rv + rc (2.6)
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θe = θ +
(
Lθ
cpT
)
rv (2.7)
θl ≈ θ −
(
Lθ
cpT
)
rc (2.8)
donde rt es la humedad total, rc es la cantidad de agua l´ıquida, L es el calor latente de
vaporizacio´n, θe es la denominada temperatura potencial equivalente, y θl la temperatura
potencial del agua l´ıquida. θe se puede interpretar como el ma´ximo valor de θ alcanzable por
condensacio´n de todo el vapor rv, mientras que θl es la temperatura potencial mı´nima que
se alcanza si se evapora todo el agua l´ıquida rc (Betts, 1982b). Se puede demostrar (Betts,
1973) que ambas variables son conservativas en movimientos de una parcela con cambios
de fase u´nicamente entre vapor y l´ıquido, sin presencia de precipitacio´n. En este trabajo se
emplea θl frente a θe, pues tiene la propiedad de que se reduce a θ en ausencia de agua de
nube, mientras que θe depende de la humedad. Una de esas temperaturas junto con rt y una
variable de altura (z o p) definen el sistema termodina´mico completamente, con lo que a
partir de ellas se puede deducir cualquier otra magnitud (Betts y Albrecht, 1987). El valor
de θv se modifica debido a la presencia de agua de nube, y ya no es una magnitud conservada
para procesos adiaba´ticos con cambio de fase:
θv = θ
1 + rvε
1 + rt
' θ(1 + 1− ε
ε
rv − rc) ≈ θ(1 + 0. 61rv − rc) (2.9)
La presencia de agua de nube (rc) reduce el valor de θv, pues la mayor densidad del agua
respecto al vapor o al aire seco, debe implicar una disminucio´n de la flotabilidad.
Figura 2.2: Esquema simplificado de la estructura termodina´mica de una capa l´ımite de estratocu´mulos (a) y de
cu´mulos (b)
En las figuras 2.2 se muestra una descripcio´n simplificada de la estructura termodina´mica
tanto de una capa de estratocu´mulos (a) como de una capa t´ıpica de cu´mulos someros (b). En
ambos casos, la turbulencia genera una capa subnube bien mezclada respecto a las distintas
variables termodina´micas. En el caso de los estratocu´mulos, es clara la utilidad de las variables
conservativas, pues sus perfiles esta´n bien mezclados tambie´n en el interior de la nube en esas
variables. En una capa de cu´mulos el aspecto de capa bien mezclada no se cumple debido
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a que los movimientos turbulentos que lo producen esta´n confinados en la fraccio´n de a´rea
ocupada por los cu´mulos (Emanuel, 1994). El perfil de temperatura virtual medio muestra
un gradiente intermedio entre el adiaba´tico seco y el hu´medo: por una parte, hay zonas con
y sin nube, por lo que el perfil promedio mostrara´ entonces un aspecto intermedio, y no
la adiaba´tica hu´meda como en los estratocu´mulos; pero el perfil en el interior de las propias
nubes cu´mulo tampoco muestra el comportamiento completamente adiaba´tico saturado, pues
los procesos de entrainment lateral en este tipo de nube impiden que se cumpla la condicio´n de
adiabaticidad. Los perfiles de agua de nube son reflejo de los procesos ba´sicos que intervienen:
en una capa de estratocu´mulos, muestra un perfil creciente con la altura, hasta alcanzar su
ma´ximo cerca de la cima de la capa, aunque dicho perfil es ligeramente inferior al calculado a
partir de consideraciones adiaba´ticas, debido al entrainment en esa zona (ver apartado 2.6.4).
En una capa l´ımite con cu´mulos, el perfil de agua de nube promediado a toda la capa muestra
su ma´ximo en la base de la capa nubosa, decreciendo con la altura. Sin embargo, el perfil de
agua en cada nube individual muestra su ma´ximo en su cima, aunque tambie´n con valores
subadiaba´ticos asociados al entrainment, tanto lateral como vertical con el aire claro. En una
capa de cu´mulos, la mayor cobertura nubosa se da en la base de la capa, de ah´ı ese ma´ximo
aparente de la cantidad de agua, al promediar globalmente. Por tanto, la correcta obtencio´n
de los perfiles de temperatura, humedad y agua l´ıquida son aspectos claves para cualquier
esquema que pretenda reproducir la f´ısica de este tipo de nubes. Los procesos f´ısicos ma´s
importantes que intervienen en las nubes de capa l´ımite se describen en el apartado 2.6.
2.4. Importancia e intere´s de las nubes de capa l´ımite
Estratocu´mulos Su presencia en extensas zonas ocea´nicas y durante periodos de tiempo
de hasta semanas altera el albedo superficial y el balance radiativo en la parte baja de la
atmo´sfera, por lo que su correcta descripcio´n es muy importante en estudios de circulacio´n
general atmosfe´rica y en la modelizacio´n clima´tica. En la actualidad dichos modelos muestran
todav´ıa grandes dificultades para representarlos correctamente (Duynkerke y Teixeira, 2001;
Li et al., 2002). Un pequen˜o error en su ca´lculo puede tener efectos muy significativos, y
as´ı Randall (1984) estima que un aumento del 4% en el a´rea cubierta por estratocu´mulos
podr´ıa equilibrar el calentamiento esperado al doblar el CO2. Li et al. (2002) muestran co´mo
una incorrecta representacio´n de los estratocu´mulos a escala clima´tica genera una deficiente
simulacio´n de los procesos de variabililidad interanual como El Nin˜o. El albedo de los es-
tratocu´mulos depende fuertemente de los nu´cleos de condensacio´n nubosa (CCN)8, por lo
que la intervencio´n humana alterando su concentracio´n puede influir significativamente en
el comportamiento de este tipo de nubes. Los estratocu´mulos tambie´n son importantes en
las predicciones a corto plazo, como sucede habitualmente en las zonas cercanas a la costa,
donde son generados por las brisas de mar al irse introduciendo en tierra. Desde una per-
8CCN: Cloud Condensation Nuclei
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spectiva teo´rica, su estudio es tambie´n una evolucio´n natural desde el estudio observacional y
nume´rico de los procesos de la capa l´ımite atmosfe´rica seca (no saturada), al an˜adir el efecto
del cambio de fase. Tambie´n es interesante su estudio comparativo con otros tipos de nubes
en la capa l´ımite como los cu´mulos y la niebla. Los procesos de interaccio´n entre la atmo´sfera
libre y los estratocu´mulos condicionan el transporte de humedad, part´ıculas y la energ´ıa que
proviene del suelo.
Cu´mulos La presencia de cu´mulos someros implica un significativo aumento del transporte
de humedad, energ´ıa y materia desde la superficie hasta la atmo´sfera libre, a trave´s de las
corrientes ascendentes que caracterizan a estas nubes. Su frecuente presencia en la zona
subtropical de la ce´lula de Hadley genera a un importante incremento de la humedad y
calor transportadas horizontalmente por ellas hasta la ITCZ, donde son finalmente liberados
cuando se transforman en cu´mulos profundos, actuando entonces como combustible adicional
en esta circulacio´n a gran escala (Siebesma, 1998). Desde una perspectiva local, tanto en
las zonas subtropicales como cerca del ecuador, el transporte vertical de humedad y calor
tiende a compensar el desecamiento generado por la subsidencia (Albrecht, 1981). El grado
de nubosidad modula la distribucio´n vertical del enfriamiento radiativo de onda larga, siendo
e´ste ma´s confinado a la zona cercana a la inversio´n al aumentar, y ma´s extensa verticalmente
al disminuir. Pero tambie´n afecta a la temperatura de la superficie del mar, pues condiciona
la radiacio´n solar neta que llega al suelo. Este efecto puede ser pequen˜o para un cu´mulo
individual, cuyo ciclo de vida promedio es aproximadamente de 1 hora, pero una capa l´ımite
con cu´mulos suele existir de forma estacionaria durante periodos mucho ma´s largos. Las
similitudes y diferencias con los cu´mulos de mayor desarrollo supone un intere´s adicional
para su estudio (intensidad de las corrientes ascendentes, energ´ıa liberada en los procesos de
cambio de fase, diferente microf´ısica segu´n el grado de desarrollo nuboso).
2.5. Estudios observacionales de nubes de capa l´ımite
Warren et al. (1986, 1988) describen una climatolog´ıa del periodo 1971-1981 de todos los
diferentes tipos de nubes, tanto en oce´ano como en tierra, a partir de observaciones en super-
ficie. En ellos se constata la alta frecuencia de ocurrencia de nubes bajas, siendo una de sus
caracter´ısticas su alta persistencia, en especial los estratocu´mulos en ciertas zonas ocea´nicas.
2.5.1. Estratocu´mulos
Debido a su mayor extensio´n, persistencia e importancia a escala clima´tica, la mayor´ıa de
las campan˜as de medida de estratocu´mulos han sido realizadas sobre el oce´ano. Las primeras
campan˜as realizadas sobre a´reas de taman˜o significativo se realizaron (Junio 1976) en el a´rea
del Pac´ıfico cercano a las costas de California (Brost et al., 1982; Albrecht et al., 1985).
Las mediciones se realizaban mediante aviones que sobrevolaban las capas de estratocu´mu-
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los, realizando trazados a altura fija y tambie´n perfiles verticales, de unas pocas decenas
de kilo´metros, durante periodos totales de unos pocos d´ıas. Los objetivos principales de es-
tos primeros trabajos era dar soporte a las teor´ıas de capa de mezcla, ma´s desarrolladas
en ese momento (ver apartado 3.1.2), midiendo la estructura media y magnitudes ba´sicas
de esas extensas capas de estratocu´mulos. De manera similar se llevo´ a cabo la campan˜a
DYCOMS9(Lenschow et al., 1988; Kawa y Pearson, 1989) (Este de Oce´ano Pac´ıfico, Agosto
1985), con el objetivo de analizar de manera conjunta la qu´ımica y la f´ısica de estas nubes.
Una de las primeras campan˜as ma´s extensas y complejas, fue FIRE 10(Albrecht et al., 1988;
Betts, 1990; Paluch y Lenschow, 1991)(costas de California, Junio-Julio 1987), intentando
estudiar todas las escalas en las que pudiera haber procesos relacionados con la evolucio´n
de los estratocu´mulos, desde aspectos microf´ısicos, como espectros de gotas o nu´cleos de
condensacio´n (10−6m), hasta feno´menos sino´pticos (106m), empleando mu´ltiples sistemas y
aparatos de medida. Tambie´n se pretend´ıa emplear como base de datos para la validacio´n de
me´todos de medida de nubes desde sate´lites. En otras zonas oce´anicas tambie´n se han realiza-
do trabajos observacionales, como en el Mar del Norte, (Nicholls, 1984; Nicholls y Leighton,
1986; Nicholls y Turton, 1986)(verano 1982), en los que se pretend´ıa medir tanto fluctua-
ciones asociables a la turbulencia, como propiedades microf´ısicas y radiativas de estas nubes.
O la campan˜a JASIN11 (Slingo, Nicholls, y Schmetz, 1982)(Agosto 1978), realizado mediante
aviones tambie´n sobre varias zonas del Mar del Norte y el Atla´ntico Norte. Una campan˜a
muy importante llevada a cabo sobre el Atla´ntico Norte (Junio 1992) fue ASTEX12, (Albrecht
et al., 1995; Bretherton y Pincus, 1995; Bretherton et al., 1995), cuyo objetivo principal se
centraba en estudiar la importancia de los diferentes procesos dina´micos presentes en la capa
l´ımite nubosa de transicio´n entre estratocu´mulos bien mezclados y la capa l´ımite nubosa ma´s
ecuatorial, con cu´mulos ya presentes tambie´n: el desacople entre la nube y la capa subnube,
el ana´lisis de la inestabilidad por entrainment, la variabilidad a mesoescala de la cobertura
nubosa y de la estructura turbulenta de la capa l´ımite y el papel de la microf´ısica. Frente a
las habituales mediciones eulerianas (en un punto fijo), en dicha campan˜a se realizaron varios
experimentos “lagrangianos”, es decir, siguiendo el movimiento sino´ptico de las extensiones
nubosas, para analizar los resultados de la evolucio´n real de una masa de aire en el tiempo.
Existen tambie´n algunos estudios observacionales desde una perspectiva climatolo´gica, como
la compilacio´n de Hanson (1991), a partir de la base de datos COADS13, obtenida a partir de
mediciones desde barcos durante el per´ıodo 1948-1987. Intenta establecer relaciones a escala
climatolo´gica entre diferentes magnitudes medias (presio´n en superficie, viento a 10 m, SST
y cobertura total), en las regiones en las que ma´s frecuentemente se observan estratocu´mu-
los, estudiando las posibles variabilidades interanuales de dichos para´metros. Otros estudios
observacionales ma´s simples, como los de Klein et al. (1995), analizan las medidas de una
9DYCOMS: DYnamics and Chemistry Of Marine Stratocumulus
10FIRE: First ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project) Regional Experiment
11JASIN: Joint Air-Sea INteraction experiment
12ASTEX: Atlantic Stratocumulus Transition EXperiment
13COADS: Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set
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estacio´n ocea´nica fija sobre el Pac´ıfico cercano a las costas de California durante 25 an˜os
(1949-1974), con medidas en superficie cada tres horas y radiosondeos diarios, para estudiar
desde un punto de vista clima´tico la zona de transicio´n entre estratocu´mulos y cu´mulos.
Cada campan˜a de mediciones se concentra por tanto en algunos de los mu´ltiples aspectos
f´ısicos de los estratocu´mulos (ciclo diurno, microf´ısica, influencia de la mesoescala, medi-
ciones radiativas, turbulencia a pequen˜a escala en la cima de las nubes, qu´ımica, u otros),
no teniendo informacio´n detallada de todos esos aspectos. Existen varias te´cnicas para re-
alizar las mediciones: aviones instrumentados que efectu´an dos tipos de vuelos, tanto tramos
horizontales a diferentes niveles representativos de la capa l´ımite (cerca del suelo, dentro de
la capa subnube, en el interior de la capa nubosa, y en la zona ma´s cercana posible a la
inversio´n), t´ıpicamente de unos 10 minutos; como tramos en los que el avio´n realiza ascen-
sos y descensos ra´pidos, pensados para obtener perfiles verticales aproximados. Los aparatos
suelen medir con frecuencias de 1 Hz, aunque para estudios ma´s espec´ıficamente relacionados
con la turbulencia, se suelen realizar medidas de ma´s precisio´n (20 Hz). En las campan˜as
ma´s complejas tambie´n se realizan sondeos frecuentes destinados a conocer la estructura
termodina´mica media y las condiciones atmosfe´ricas a gran escala de la zona de estudio.
2.5.2. Cu´mulos
En contraste con los estratocu´mulos, la cantidad de estudios es muy inferior, debido a la
mayor importancia desde el punto de vista clima´tico del estudio de la capa l´ımite de es-
tratocu´mulos. Por otra parte, los diversos estudios de cu´mulos someros se han realizado en
buena medida como parte de estudios de feno´menos convectivos en su conjunto, ma´s que
desde una perspectiva de capa l´ımite pu´ramente, por lo que en muchos casos carecen de me-
didas directamente relacionadas con aspectos de la capa l´ımite. Adema´s, su pequen˜o taman˜o,
hace que estas nubes resulten tambie´n complejas de medir desde aviones de forma individual.
Todo ello ha dificultado en gran medida la existencia de una buena base de datos obser-
vacional para poder contrastar de forma fiable y exhaustiva las diferentes teor´ıas f´ısicas y
modelos nume´ricos que estudian este tipo de nubes. Los primeros trabajos observacionales
(Junio 1952, Caribe) corresponden a Malkus (1954), y posteriormente (costas de Australia,
1954, 1964-1967, y 1975), a Warner (1955, 1970a, 1977). En estos trabajos se analizo´ las
variaciones de la cantidad de agua l´ıquida en su interior, as´ı como las velocidades verticales
de sus corrientes, mostrando algunos resultados significativos de la dina´mica de este tipo de
nubes: espectros de velocidad vertical que reflejan influencias de taman˜os mayores que los
predichos por la turbulencia homoge´nea, contenidos de de agua l´ıquida claramente inferiores
al adiaba´tico, con valores crecientes con la altura y sin dependencia clara entre ascensos y
descensos, ni entre la parte central y los bordes de la nube. En campan˜as ma´s extensas de
estudio de cu´mulos posteriores se empezo´ a incluir parcialmente el estudio de este tipo de
nubes de capa l´ımite: ATEX14 (Augstein et al., 1973, 1974)(Febrero 1969), orientada al es-
14ATEX: Atlantic Tradewind EXperiment
2.5 Estudios observacionales de nubes de capa l´ımite 15
tudio de los cu´mulo de los alisios en el Atla´ntico; BOMEX15, (Davidson, 1968; Kuettner y
Holland, 1969; Holland y Rasmusson, 1973; Nitta y Esbensen, 1974)(Junio 1969), orientado
hacia el estudio energe´tico global sobre las zonas ocea´nicas tropicales; el Experimento de
Campo de Puerto Rico (Pennell y LeMone, 1974)(Diciembre 1972); GATE16 (Hoeber, 1974;
Nicholls y LeMone, 1980)(Septiembre 1974), que en contraste con los trabajos anteriores,
se pod´ıan analizar balances y para´metros turbulentos con una precisio´n espacial y temporal
mucho mayor, al tener medidas provenientes de aviones que volaban directamente sobre el
campo de nubes (frente a ca´lculos efectuados sobre a´reas de 104 km2 y periodos de horas
de las campan˜as mencionadas previamente). Ma´s recientemente, la campan˜a ARM17(Julio
1995) incluye mediciones detalladas de cu´mulos someros sobre tierra (Zhang et al., 2001),
dentro de un extenso programa de mediciones en la zona de las Grandes Planicies en EEUU.
No obstante, la mayor parte de estos estudios observacionales carecen de medidas precisas
de las magnitudes turbulentas en el interior de las nubes, de los procesos de entrainment
de las nubes con el aire claro, o de aspectos radiativos y microf´ısicos. Por tanto, su empleo
para verificar los resultados de modelos de alta resolucio´n que llegan a estudiar aspectos
muy detallados de la turbulencia se limita a corroborar balances a gran escala, y perfiles de
magnitudes medias obtenidos en esas mediciones, mediante sondeos representativos de a´reas
muy extensas. A cambio, estas medidas de menor escala respecto a los procesos turbulentos
son u´tiles para estudiar la interaccio´n entre los cu´mulos y procesos de mayor escala, como
por ejemplo el efecto neto o global que la conveccio´n en los cu´mulos tiene sobre el transporte
de humedad desde la capa l´ımite (Nitta y Esbensen, 1974; Emanuel, 1994). Existen tambie´n
diversos estudios observacionales de campos de cu´mulos sobre a´reas ma´s locales, todos ellos
a partir de mediciones desde aviones: Paluch (1979)(1976), sobre cu´mulos continentales en
Colorado (EEUU); Austin et al. (1985); Jensen et al. (1985) a partir de datos de cu´mulos
continentales en la campan˜a CCOPE18(Montana (EEUU), verano 1981), donde se analizan
aspectos de la microf´ısica de las nubes cu´mulo ca´lidas, asi como de su entrainment y las
estructuras dominantes en la mezcla turbulenta; en las costas de Hawaii (1985) (Raga et al.,
1990); sobre el Mar del Norte (Jonas, 1990; Smith y Jonas, 1995)(Diciembre 1987), realizando
en este segundo trabajo con ana´lisis expl´ıcito de magnitudes de la turbulencia. En la campan˜a
ASTEX (ver apartado anterior), no so´lo se analizo´ la estructura de los estratocu´mulos, sino
que tambie´n obtuvieron informacio´n de cu´mulos que interactuaban entre los estratocu´mulos,
ma´s frecuentes cuanto ma´s cerca del ecuador (Martin et al., 1995). Otros estudios, no basados
en medidas desde aviones, como French et al. (1999)(Florida, verano 1995), estudian el ciclo
dina´mico de cu´mulos aislados a partir de ecos de radar.
Tratamiento de los datos obtenidos a partir de observaciones Los detalles sobre las
limitaciones y caracter´ısticas de la instrumentacio´n empleada en las campan˜as de medida, y
15BOMEX: Barbados Oceanographic Meteorological EXperiment
16GATE: GARP(Global Atmospheric Research Program) Atlantic Tropical Experiment
17ARM: Atmospheric Radiation Measurements program, http://www.arm.gov
18CCOPE: Cooperative COnvective Precipitation Experiment
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los aspectos matema´ticos y estad´ısticos relacionados con el tratamiento de los datos obtenidos
(por ejemplo, Durand y Bourcy (2001) estudia la relacio´n entre turbulencia e intensidad del
transporte, o de Roode y Duynkerke (1997) aspectos de la microf´ısica), son una labor muy
delicada y compleja, que excede los objetivos de este estudio.
2.6. Procesos f´ısicos importantes en las nubes de capa l´ımite
Figura 2.3: Esquema de la dina´mica simplificada de una capa l´ımite de estratocu´mulos (a) y de cu´mulos (b)
Una capa convectiva seca tiene como fuente ba´sica de energ´ıa el calentamiento del suelo,
mientras que una capa l´ımite con nubes muestra su principal factor generador de energ´ıa
turbulenta en los procesos de condensacio´n y evaporacio´n en el interior de las nubes. No
obstante, existe una gran variedad de procesos tambie´n importantes que pueden intervenir,
como muestra la figura 2.3.
2.6.1. Turbulencia
Como ya fue expresado al comienzo del cap´ıtulo, el estado habitualmente turbulento del flujo
atmosfe´rico es una de las caracter´ısticas definitorias de una capa l´ımite gene´rica. La gran
capacidad de mezcla que un flujo en estado turbulento presenta determina en gran medida la
transferencia de calor, humedad y materia desde el suelo hasta la atmo´sfera libre, as´ı como
las caracter´ısticas f´ısicas y dina´micas de esta parte de la atmo´sfera. En presencia de nubes,
los procesos de mezcla y transporte turbulento se ven condicionados por la liberacio´n de
calor asociada a los procesos de cambio de fase (descritos en el siguiente apartado). Los
procesos de mezcla por entrainment tanto en la cima de los estratocu´mulos como en la
interfase de los cu´mulos, se puede considerar tambie´n como un proceso de mezcla turbulenta
de pequen˜a escala (y se analiza en detalle en otro apartado ma´s adelante). En una capa
l´ımite de estratocu´mulos simple, la turbulencia mezcla toda la capa (figura 2.3.a) de forma
que respecto a sus magnitudes conservativas, e´sta se puede considerar bien mezclada. En
una capa l´ımite con cu´mulos, los procesos de mezcla turbulenta no son tan homoge´neos
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(figura 2.3.b), pero tanto en la parte nubosa como en la zona de aire claro, juegan un papel
importante. En el interior de los cu´mulos, sus corrientes ascendentes ba´sicas contienen un
clara componente turbulenta, as´ı como el entrainment y detrainment con el aire claro de su
alrededor.
2.6.2. Condensacio´n y evaporacio´n
Este proceso es el principal generador de turbulencia en una capa l´ımite con nubes. Frente a la
turbulencia generada por calentamiento del suelo, caracter´ıstica de una capa l´ımite convectiva
seca, esta fuente de turbulencia tiene una ubicacio´n que puede variar en el espacio y en el
tiempo, especialmente en el caso de los cu´mulos, al ser mucho ma´s variables individualmente.
Adema´s, el hecho de que sea un calor latente da lugar a un transporte neto de energ´ıa
(Betts, 1975) entre unas zonas y otras de la capa l´ımite: en un cu´mulo t´ıpico, una parcela
asciende hasta su nivel de condensacio´n por ascenso (LCL) 19, condensa parte de su vapor
en l´ıquido, absorbiendo una cierta cantidad de calor en el proceso de cambio de fase, se
desplaza verticalmente hasta que en otra altura superior se evapora, debido a la mezcla
con aire no saturado, liberando ese calor que absorbio´ en un punto inferior. Este proceso
de mezcla de aire saturado con aire no saturado es tambie´n caracter´ıstico de la cima de la
capa de estratocu´mulos (VanZanten y Duynkerke, 2002), dando lugar al proceso conocido
como enfriamiento por evaporacio´n, o enfriamiento evaporativo. En e´l, la parcela de aire
claro sobre el estratocu´mulo es introducida por mezcla turbulenta dentro de la capa nubosa,
donde es entonces enfriada y humedecida (Randall, 1980a). Este enfriamiento esta´ entonces
estrechamente ligado al entrainment en la interfase nubosa, y junto con el generado por la
radiacio´n de onda larga (descrita en el apartado siguiente) produce una flotabilidad negativa
en la cima de la capa, genera una circulacio´n descendente que puede llegar a mezclar toda la
capa l´ımite.
2.6.3. Procesos radiativos
a) Enfriamiento radiativo de onda larga Los primeros trabajos sobre estratocu´mulos
ya apuntaron la importancia del enfriamiento radiativo que tiene lugar en la cima de la
capa de estratocu´mulos en su dina´mica (Lilly, 1968; Deardorff, 1980b), asociado a la fuerte
divergencia radiativa de onda larga que all´ı tiene lugar. El enfriamiento radiativo de las
parcelas nubosas en la cima de los estratocu´mulos aumenta su densidad, por lo que da lugar a
una una circulacio´n descendente, cuya gran intensidad acaba mezclando toda la capa l´ımite.
Este proceso es el principal generador de energ´ıa para la turbulencia. Las observaciones
(Fravalo et al., 1981; Slingo, Brown, y Wrench, 1982;Nicholls, 1984) confinan este enfriamiento
a los 30-50 m superiores de la cima de la nube. Esta ubicacio´n tan estrecha es debida a que
la emisio´n radiativa de onda larga depende fuertemente del contenido de agua l´ıquida, que
19LCL: Lifting Condensation Level
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tiene un ma´ximo muy pronunciado en esa zona de la nube. Las observaciones cifran ese flujo
radiativo, dependiendo del valor ma´ximo de agua l´ıquida, entre 50 y 100 W m−2. La estrechez
de la zona en la que se produce el enfriamiento dificulta su representacio´n en los modelos y
su localizacio´n relativa respecto de otros feno´menos y procesos (Moeng et al., 1999), cuestio´n
especialmente delicada cuando se analiza su relacio´n con el entrainment y la flotabilidad local
en la cima de la nube. Entre finales de los 70 y principios de los 80 se establecio´ un debate
muy intenso respecto a este tema (Deardorff, 1976; Kahn y Businger, 1979; Lilly y Schubert,
1980; Nieuwstadt y Businger, 1984), sobre todo asociado a la localizacio´n relativa respecto
del entrainment en la cima de la nube (apartado 2.6.4). El enfriamiento radiativo, junto con
el enfriamiento por evaporacio´n, equilibran en una capa l´ımite nubosa t´ıpica el calentamiento
de la cima de la capa nubosa. En ella suele existir una inversio´n de temperatura, generada
por la adveccio´n de la subsidencia de aire seco y ca´lido situada por encima hacia la capa
nubosa, al cual an˜adirse al calentamiento local que el propio enfriamiento radiativo produce,
asociado a la condensacio´n de agua l´ıquida que dicho enfriamiento genera en la cima de la
capa nubosa (VanZanten y Duynkerke, 2002).
En cu´mulos, el efecto de la radiacio´n de onda larga es mucho menos significativo que sobre los
estratocu´mulos, pues aunque su contenido individual de agua puede ser importante, la poca
permanencia en la atmo´sfera de cada nube aislada, y la pequen˜a cobertura habitual frente a
grandes extensiones sin nubes hace que su importancia sea menor frente a lo que sucede en
los estratocu´mulos.
b) Calentamiento radiativo de onda corta. Ciclo diurno La absorcio´n de radiacio´n
solar en ciertas frecuencias por parte del agua l´ıquida da lugar a un calentamiento neto en
la nube. Este calentamiento var´ıa fuertemente con a´ngulo de incidencia de la radiacio´n, es
decir, la hora del d´ıa, siendo ma´xima a a mediod´ıa. En ese instante las observaciones (Slingo,
Brown, y Wrench, 1982) indican que tiende a existir un balance radiativo global entre onda
corta y onda larga en el seno de la nube. Adema´s, su dependencia vertical de la cantidad de
agua no presenta un gradiente tan fuerte como en el caso del flujo de onda larga, por lo que la
divergencia radiativa neta genera un desequilibrio energe´tico, y por tanto finalmente de mezcla
turbulenta. Estudios observacionales (Turton y Nicholls, 1987) y nume´ricos (Bougeault, 1985;
Duynkerke, 1989; Duynkerke y Hignett, 1993; Duynkerke y Teixeira, 2001) analizan este
ciclo diurno de los estratocu´mulos. La radiacio´n de onda corta tambie´n puede ayudar al
desacople de la capa nubosa respecto de la capa subnube seca: si su flujo radiativo profundiza
lo suficiente dentro de la nube y alcanza su base (bien porque la nube no sea muy ancha,
bien porque su cantidad de agua no sea mucha, aunque ambas este´n relacionadas entre si),
se producira´ un calentamiento de la zona de la base de la capa nubosa. Este calentamiento
generar´ıa una cierta estabilidad te´rmica respecto a la capa subnube inferior subsaturada, que
no es calentada, y si es suficientemente intenso puede llegar a desacoplar la capa nubosa
respecto de su capa no nubosa inferior.
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2.6.4. Entrainment
El entrainment se define de forma gene´rica como un proceso de mezcla a pequen˜a escala en la
interfase de dos fluidos, uno en estado turbulento, y otro en reposo (en este trabajo, la nube
y la zona de aire no nuboso que la rodea, tanto por encima en el caso de los estratocu´mulos,
como lateralmente y en su cima en los cu´mulos). Randall y Huffman (1982) lo caracterizan
por su naturaleza intr´ınsecamente turbulenta: “es el crecimiento activo de la turbulencia por
anexio´n de aire en calma”, que se produce tanto en aire claro como en zonas nubosas, mientras
exista una interfase. Por contra, el detrainment supone un retroceso pasivo de la turbulencia,
debido a la destruccio´n de energ´ıa turbulenta por disipacio´n que transforma aire turbulento
en aire en calma.
En estratocu´mulos La capa l´ımite cubierta por estratocu´mulos erosiona a trave´s de esta
mezcla a pequen˜a escala la capa no turbulenta de encima, consumiendo para ello la energ´ıa
cine´tica turbulenta generada por el enfriamiento radiativo de onda larga en la zona de la
cima de la nube. Entrainment y enfriamiento radiativo interaccionan entonces entre s´ı en una
zona muy estrecha de la interfase nube-aire claro, por lo que su correcta localizacio´n es muy
importante y a la vez compleja de determinar con precisio´n, como se describio´ en el apartado
anterior (2.6.3). Adema´s, esta mezcla de pequen˜a escala afecta de manera significativa a las
caracter´ısticas microf´ısicas de la cima de la nube. Esta complejidad en las interacciones entre
los mu´ltiples procesos ya fue mostrada en el trabajo pionero de Lilly (1968). Se han realiza-
do grandes esfuerzos tanto para cuantificar experimentalmente este proceso de entrainment
(Nicholls y Turton, 1986; de Roode y Duynkerke, 1996), como en la comprensio´n detallada
de los procesos f´ısicos que suceden en esa interfase (Albrecht et al., 1985), y en las teor´ıas que
intentan parametrizarla teo´ricamente (Duynkerke, 1998). Tambie´n mediante experimentos de
laboratorio (Sayler y Breidenthal, 1998), que intentan reproducir las condiciones reales de esa
interfase nubosa y calcular las expresiones adimensionales que caracterizan el entrainment.
De estos trabajos parece deducirse que las parametrizaciones que cuantifican la intensidad del
entrainment a trave´s del ritmp de entrainment (we, definida como el ritmo al que la inversio´n
asciende debido a la mezcla a pequen˜a escala con el aire claro superior, ver apartado 3.5.2)
para una capa l´ımite seca no son aplicables en una capa l´ımite de estratocu´mulos (Nicholls y
Turton, 1986; Duynkerke et al., 1995).
Uno de los efectos ma´s claros del entrainment queda reflejado en el aspecto del perfil de agua
de nube, que muestra un gradiente menor que el que se obtendr´ıa desplazamientos segu´n
una trayectoria adiaba´tica saturada. La diferencia ma´xima se da lo´gicamente en la cima de
la capa, donde el proceso tiene lugar en si, para luego por mezcla turbulenta transmitirse
a toda la capa. Un mecanismo asociado al entrainment al que se ha dedicado mucha aten-
cio´n es el denominado inestabilidad por entrainment en la cima de la nube (CTEI)20, segu´n
el cual, existe una cierta intensidad de los saltos de humedad y temperatura (∆rt, y ∆θe
20CTEI: Cloud Top Entrainment Instability
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o ∆θl) en la zona de la inversio´n de la cima nubosa bajo las cuales el entrainment es tan
intenso que entonces la mezcla con aire demasiado seco y/o caliente desestabiliza la nube y
termina por evaporarla. Diferentes autores (Deardorff, 1980a; Randall, 1980b; Hanson, 1984;
MacVean y Mason, 1990; Duynkerke, 1993) han analizado dicho proceso y propuesto difer-
entes expresiones para cuantificar el comienzo real de esa inestabilidad, aunque los trabajos
observacionales y nume´ricos realizados no han dado todav´ıa una respuesta definitiva, e incluso
parecen plantear serias dudas sobre su posible constatacio´n real (Randall y Wielicki, 1997).
La evolucio´n espacio-temporal que se produce en la capa nubosa de la parte subecuatorial de
la circulacio´n de Hadley podr´ıa ser explicada por este feno´meno, junto con el aumento de la
temperatura del oce´ano (SST) y el descenso de la intensidad de la subsidencia a gran escala
segu´n las masas de aire se acercan al ecuador, como se observa en la zona de los alisios en el
Atla´ntico Norte (Randall, 1980b).
En cu´mulos Desde los trabajos iniciales de Stommel (1947) se planteo´ que los procesos
de entrainment de estas nubes con el aire claro de su alrededor son fundamentales para
explicar correctamente los valores de las diversas magnitudes termodina´micas (temperatura,
humedad, cantidad de agua) observadas en su interior, pues presentan valores claramente
subadiaba´ticos, como consecuencia de la dilucio´n parcial del aire nuboso al mezclarse con
aire seco (Pruppacher y Klett, 1997). As´ı, el perfil inferior al adiaba´tico del agua de nube
es cada vez mayor segu´n aumenta la altura dentro de la nube, como muestran mu´ltiples
trabajos (Warner, 1970b; Jonas, 1990; Raga et al., 1990; Blyth, 1993). El problema ba´sico y
au´n no resuelto consiste en saber co´mo y do´nde se produce este proceso de mezcla. Existen
dos teor´ıas principales para explicar el proceso de mezcla por entrainment en cu´mulos:
a) Mezcla lateral, caracterizada segu´n Houze (1993) por ser un proceso cont´ınuo en el
espacio (homoge´neo) y en el tiempo, y casi instanta´neo.
b) Mezcla vertical, caracterizada por ser discont´ınua, inhomoge´nea e intermitente.
A pesar de esta diversidad de planteamientos, los primeros estudios de cu´mulos someros
(Malkus, 1954; Warner, 1955; Squires, 1958a,b) ya mostraban las principales caracter´ısticas
dina´micas de este tipo de nubes, resumidas por Blyth (1993):
• La proporcio´n entre el contenido de agua l´ıquida observada y su valor adiaba´tico decrece
con la altura, desde la misma base de la nube. Valores de agua de nube en volu´menes
de unos pocas decenas de metros raramente alcanzan los 2 g m −3, llegando muy pocas
veces a valores adiaba´ticos (en mediciones de taman˜os muy pequen˜os, en torno a 1 m).
• La distribucio´n del agua de nube en su interior es fuertemente inhomoge´nea, con grandes
fluctuaciones en las escalas ma´s pequen˜as observables (se miden valores de agua de nube
muy bajos en zonas aleatorias de la nube, sin preferencia clara por zonas perife´ricas, en
escalas en torno a 10 m).
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• Los bordes de la nube son habitualmente bruscos.
• No existen variaciones sistema´ticas del contenido de agua entre los bordes y el centro
de la nube.
• Las corrientes descendentes se producen ba´sicamente en los bordes de la nube, debidas
segu´n las primeras teor´ıas, al enfriamiento por evaporacio´n en la mezcla con aire ambi-
ental.
• El detrainment se produce especialmente en zonas cercanas a fuertes cizallas, y podr´ıan
explicar las discrepancias entre las predicciones de los modelos de pluma (descrita ma´s
adelante) y el no aumento observado en las corrientes ascendentes o el radio de la nube
con la altura.
• El gradiente vertical de temperatura en el interior de un cu´mulo no es muy diferente
del ambiente circundante.
El ana´lisis de los mecanismos de entrainment en cu´mulos han sido histo´ricamente realizados
mediante dos te´cnicas basadas en consideraciones termodina´micas:
a) Los trabajos de Paluch (1979), que a partir de un diagrama termodina´mico en variables
conservativas (rt y θe), permite estudiar el origen de las parcelas que crean la mezcla
observada. En el trabajo original, se observaba que los valores medidos en el interior
de la nube segu´ıan aproximadamente una l´ınea recta entre dos estados termodina´micos
ambientales, lo que fue interpretado como que correspond´ıan a la l´ınea que une los
valores de la base de la nube y de la fuente del entrainment.
b) Betts (1982a,b) a partir del concepto de nivel de saturacio´n, tanto en parcelas secas
como nubosas, inspirado en el trabajo de Paluch (1979), realiza una generalizacio´n del
concepto de nivel de condensacio´n por ascenso (LCL) desde la perspectiva de un ascenso
no saturado, y de la evaporacio´n por descenso desde la perspectiva saturada, de forma
que se define un nivel independiente del punto de observacio´n y su presio´n. Este estado
termodina´mico permite estudiar mediante cualquier diagrama (Betts (1982b) emplea
un tefigrama) la mezcla de parcelas nubosas y no nubosas, y los procesos f´ısicos que
intervienen. Se generaliza el concepto de l´ınea de mezcla, que resulta de gran intere´s en
el estudio de mezcla en cu´mulos, pues en esos diagramas las diferentes parcelas nubosas
parecen encontrarse en torno a una l´ınea recta, como Paluch (1979) ya hab´ıa mostrado.
Los primeros trabajos (Stommel, 1947; Malkus, 1954) propon´ıan que el entrainment fuera
de tipo lateral, mediante diferentes descripciones de los ascensos asociados a la condensacio´n
en los cu´mulos (te´rmicas, plumas, burbujas flotables), como se describe en Pruppacher y
Klett (1997). Warner (1970b), planteo´ (la denominada paradoja de Warner), que este tipo
de propuestas no eran capaces de obtener simulta´neamente una cantidad de agua de nube
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y una altura de sus cimas comparables con los datos observados. Adema´s, estos modelos de
entrainment lateral dif´ıcilmente pod´ıan explicar que las fluctuaciones del agua de nube fueran
tan importantes en el borde como en el centro de la nube. Por otra parte, Squires (1958a)
ya planteo´ que la estructura nubosa pod´ıa ser descrita mediante entrainment de aire claro
en la cima de la nube, de forma que luego, por enfriamiento por evaporacio´n penetraban y
descend´ıan hasta su nivel de flotabilidad nula. A partir de los trabajos experimentales de
Paluch (1979) estas teor´ıas fueron tenidas en consideracio´n, al obtener que cualquier parcela
nubosa estaba formada por diferentes proporciones de aire proveniente de la base de la nube y
de zonas cercanas a su cima. Adema´s del descenso debido al enfriamiento por evaporacio´n en
la cima de los cu´mulos, otros trabajos analizan el papel de los descensos forzados generados en
los bordes de las corrientes ascendentes (Blyth et al., 1988; Jonas, 1990; Raga et al., 1990), que
parecen ser tan importantes como el enfriamiento evaporativo. La te´cnica de Paluch (1979) ha
sido empleada en muchos trabajos posteriores, con resultados coincidentes (Jensen et al., 1985;
Pontikis et al., 1987), pero tambie´n discrepantes: Blyth (1993) obtiene mezcla entre valores
cercanos a la base de la nube y alturas cercanas al nivel de observacio´n, en vez de valores
cercanos a la cima. La teor´ıa de entrainment vertical de Paluch (1979) so´lo consideraba mezcla
una vez que las nubes hab´ıan alcanzado su ma´xima altura, por lo que trabajos posteriores
han propuesto procesos ma´s complejos y realistas, como que el nu´cleo nuboso no diluido al ir
ascendiendo genere descensos forzados meca´nicamente de aire ambiental, que son mezclados
en la zona de la estela de ese nu´cleo (Blyth et al., 1988). Las observaciones (Jensen et al.,
1985) muestran que existe aire no diluido en cualquier parte de la nube, por lo que el hecho
de que so´lo esa pequen˜a proporcio´n de aire nuboso participe en todos los eventos de mezcla
tampoco parece razonable. Taylor y Baker (1991) propusieron una interpretacio´n alternativa
a la l´ınea de mezcla en diagramas conservativos que la que considera que es el resultado de la
mezcla de dos fuentes diferentes, mostrando que esa misma l´ınea de mezcla podr´ıa explicarse
porque la mayor´ıa de las parcelas de la nube se encuentran cercanas a su nivel de flotabilidad
nula, lo cual fue corroborado por los estudios nume´ricos de Lin y Arakawa (1997b). Taylor y
Baker (1991) proponen modificar la teor´ıa de Blyth et al. (1988) proponiendo que las te´rmicas
puedan existir en varios grados de dilucio´n, desde las de mayor flotabilidad no diluidas, hasta
las mezclas con flotabilidad casi nula. Las parcelas que por la mezcla alcanzan flotabilidad
negativa se quedan atra´s, siendo evaporadas mediante detrainment. La cima de la nube la
marcan las parcelas sin diluir, y las que quedan en el camino son las que diluyen la nube
por entrainment lateral. De hecho, esta descripcio´n se parece a los modelos de pluma de
entrainment lateral, excepto en que el aire lateral mezclado por entrainment no se asume
que se homogeneice con el resto de la nube instanta´neamente. De alguna manera, esta teor´ıa
supone la vuelta a las interpretaciones del entrainment lateral hasta los estudios de Paluch
(1979). Smith y Jonas (1995) citan diversos estudios observacionales que concluyen como
proceso ba´sico tanto el entrainment lateral como el vertical.
El proceso de mezcla por entrainment realmente no es cont´ınuo, sino que se realiza mediante
eventos intermitentes o discretos (Emanuel, 1994), corroborado mediante experimentos de
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laboratorio (Baker et al., 1984) o medidas experimentales (Austin et al., 1985). Estas ideas
han sido empleadas en diferentes parametrizaciones, que pueden ser denominados de una
forma gene´rica como modelos estoca´sticos (Raymond y Blyth, 1986; Kain y Fritsch, 1990;
Emanuel, 1991; Neggers et al., 2002).
2.6.5. Microf´ısica
Diversas observaciones de para´metros microf´ısicos (concentracio´n y caracter´ısticas de los
nu´cleos de condensacio´n nubosa, espectro de taman˜os de gotas), como en Slingo, Brown,
y Wrench (1982),Nicholls (1984) o Austin et al. (1995), muestran la importancia de una
adecuada descripcio´n de la microf´ısica de los estratocu´mulos. Nicholls y Leighton (1986)
muestran que la concentracio´n de gotas en un estratocu´mulo marino t´ıpico es poco depen-
diente de la altura dentro de la nube, y como la cantidad de agua l´ıquida aumenta con la
altura, el taman˜o medio de las gotas aumenta de manera gradual entonces tambie´n con la
altura. Ello permite calcular de forma sencilla el espesor de la capa de estratocu´mulos que
puede generar precipitacio´n. Considerando que la llovizna puede aparecer cuando algunas
gotas superen el taman˜o de unas 20µm (Rogers, 1977), Bennetts et al. (1986) proponen una
expresio´n aproximada para el espesor mı´nimo de la capa nubosa necesario para que pueda
aparecer llovizna en su base (suponiendo una temperatura t´ıpica en su cima de unos 267 K,
y una densidad de gotitas, que dependiendo de la zona puede oscilar entre 50 cm−3 en aire
mar´ıtimo claro, y 250 cm−3 en aire contaminado continental), se obtienen unos espesores
mı´nimos de entre 500 m en el primer caso, hasta 2500 m en el segundo. La dina´mica de
la propia capa l´ımite puede afectar a las caracter´ısticas de la microf´ısica de la nube, como
sucede con el entrainment (Pontikis et al., 1987), o como se observa en ASTEX cuando nubes
cu´mulo penetran entre los estratocu´mulos (Martin et al., 1995). Una mejor comprensio´n de
estos procesos afecta a la descripcio´n del balance radiativo de la nube, y tambie´n a las condi-
ciones que puedan generar llovizna (Gerber, 1996). La llovizna parece jugar tambie´n un papel
importante en la dina´mica de la capa l´ımite. Su existencia puede llegar a alterar hasta en un
50% los valores adiaba´ticos de agua l´ıquida (Boers et al., 1996). La llovizna puede alterar
significativamente la distribucio´n de calor latente en toda la capa l´ımite (Cotton y Anthes,
1989), primero reduciendo el vapor en la cima de la nube, y luego evapora´ndose en la capa
subnube. Este proceso estabilizar´ıa te´rmicamente toda esa zona, pudiendo llegar a desacoplar
ambas capas. Esa evaporacio´n puede ser significativa en algunos casos, por lo que su efecto
deber ser considerado (Stevens et al., 1997). Medidas de este feno´meno (Paluch y Lenschow,
1991) corroboran el efecto no despreciable que la evaporacio´n de la llovizna puede tener en
la estructura te´rmica de toda la capa l´ımite inferior, e incluso del intercambio de humedad
y calor en el suelo. Adema´s, hay claros procesos de realimentacio´n y acoplamiento entre la
llovizna, la radiacio´n y la turbulencia: por ejemplo, la llovizna reduce la cantidad de agua
en la cima de la nube, por lo que el enfriamiento radiativo debe ser menor, lo cual supone
una menor produccio´n de agua de nube (Cotton y Anthes, 1989). A su vez, este enfriamiento
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menor implica una intensidad de la turbulencia menor y una estabilidad te´rmica mayor, con
lo que, finalmente, hay un menor ritmo de mezcla por entrainment en la cima.Los cu´mu-
los someros, por definicio´n, no generan cantidades significativas de precipitacio´n. Desde una
perspectiva general, la precipitacio´n estratiforme se asocia con las capas de estratocu´mulos
descritas en este trabajo, mientras que la denominada precipitacio´n convectiva es caracter´ısti-
ca de los cu´mulos, pero de aquellos de mucho ma´s desarrollo vertical que los que se estudian
aqu´ı.
Otros procesos f´ısicos
• Cizalla: Aunque la flotabilidad suele considerarse el principal proceso que controla la
f´ısica de los estratocu´mulos, la cizalla puede ser significativa en algunas ocasiones,
generando nubes de tipo estrato (Nicholls y Turton, 1986; Nicholls y Leighton, 1986).
Nicholls y Leighton (1986) observaron en sus mediciones sobre estratocu´mulos algunos
casos en los que la capa l´ımite nubosa no esta´ dominada por la flotabilidad, pues cerca
del suelo ya exist´ıa una estratificacio´n estable, observando tambie´n valores importantes
de cizalla en la cima de la nube. En esa zona, por tanto, la subsidencia es equilibrada por
la suma del enfriamiento radiativo y esa fuerte cizalla (de hasta 30 m s−1), observa´ndose
entonces un perfil de flotabilidad negativo en toda la capa. Se trata de una situacio´n
no convectiva, en la que el perfil te´rmico es ba´sicamente neutro, y en la que el balance
local de energ´ıa se produce entre la cizalla y la disipacio´n (Duynkerke y Driedonks,
1988). Cotton y Anthes (1989) distinguen situaciones de nubes estratocu´mulos con es-
tructura ligeramente convectiva, en las que las circulaciones descendentes generadas por
el enfriamiento radiativo mezclan toda la capa l´ımite, y aquellas capas ma´s estables,
en las que la cizalla local interacciona con el enfriamiento radiativo, y genera pequen˜as
rupturas turbulentas, donde la relacio´n entre la intensidad de la turbulencia de toda la
capa l´ımite y el enfriamiento radiativo es mucho menos fuerte. Este tipo de capa l´ımite
nubosa dominada por la cizalla esta´, como ya se comento´ en el apartado 2.2, ma´s cerca
de una estructura de estrato que una de estratocu´mulos, y muestra propiedades ma´s
similares a los altoestratos y cirros que a nubes de capa l´ımite.
• Flujos superficiales. Orograf´ıa: En el balance global de las fuentes y sumideros de en-
erg´ıa responsables del mantenimiento y evolucio´n de la capa l´ımite nubosa, la intensidad
y variacio´n de los flujos de calor en superficie deben tambie´n ser considerados. El ciclo
diurno que modula una capa nubosa es generado fundamentalmente por la interaccio´n
directa de la radiacio´n de onda corta y el agua de la nube, pero tambie´n a trave´s del
ciclo diurno que esa misma radiacio´n genera en los flujos superficiales. No obstante, esos
flujos son cuantitativamente mucho ma´s de´biles que los observados en una capa l´ımite
convectiva seca, pues la nube reduce significativamente la radiacio´n solar incidente so-
bre el suelo. La orograf´ıa de la superficie tambie´n es un factor que altera las condiciones
dina´micas cerca del suelo y estos intercambios a trave´s de los flujos superficiales, y, por
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tanto, las caracter´ısticas de las nubes de capa l´ımite que puedan darse. No obstante,
la mayor´ıa de los estudios no consideran este aspecto con profundidad, bien porque se
trata de estudios sobre el oce´ano, bien por no an˜adir ma´s complejidad a estos estudios.
2.7. Dina´mica de una capa l´ımite nubosa estacionaria simple
2.7.1. Dina´mica de una capa de estratocu´mulos
Una de las caracter´ısticas ba´sicas de una capa de estratocu´mulos es su condicio´n global de
bien mezclada cuando se describe mediante las variables conservativas θl o θe y rt. Stull
(1988) comenta algunos de los procesos que favorecen o pueden generar mezcla suficiente
para dar lugar a una capa l´ımite nubosa de este tipo. Se trata tanto de procesos f´ısicos
(descritos en el apartado anterior), como mecanismos dina´micos: conveccio´n libre desde el
suelo, advecciones locales de aire fr´ıo, cizalla, enfriamiento radiativo en la cima de la nube,
calentamiento radiativo en la base de la nube o inestabilidad por entrainment en su cima.
Estos mecanismos pueden actuar simulta´neamente o de forma aislada. Frente a esos procesos
generadores de mezcla, existen otros que actu´an en el sentido contrario, tendiendo a suprimirla
o al menos limitarla, alterando completamente las caracter´ısticas dina´micas de la capa l´ımite
de estratocu´mulos.
Desacople de una capa de estratocu´mulos: Este feno´meno es de gran intere´s, pues
se supone que es uno de los mecanismos principales que hacen evolucionar la capa nubosa,
normalmente hacie´ndola tender hacia su desaparicio´n. Por ello, el estudio del posible desacople
entre la capa de estratocu´mulos y la capa subnube inferior es uno de los procesos ha recibido
ma´s atencio´n por parte de la comunidad cient´ıfica, tanto desde la perspectiva observacional
(Nicholls, 1984; de Roode y Duynkerke, 1997), como mediante estudios nume´ricos (Turton
y Nicholls, 1987; Bretherton y Wyant, 1997; Stevens, 2000). En estos estudios el concepto
de desacople se suele entender como el proceso por el cual, a pesar de ser forzada toda
la capa de forma global, e´sta tiende formar una estructura de dos capas independientes
(Stevens, 2000). Una vez se produce el desacople, el suministro de humedad desde el suelo
queda suprimido, o al menos fuertemente reducido, con lo que la nube carece entonces del
combustible para mantenerse (Duynkerke, 1998). La nube tendera´ a debilitarse, pudiendo
acabar por desaparecer. Para cuantificar la intensidad de este desacople, los diversos trabajos
definen para´metros a partir de la flotabilidad integrada hasta la base de la nube, del valor
del mı´nimo en la base, y de las a´reas positivas y negativas, denominados de forma gene´rica
cociente integral de flotabilidad (R), originalmente definido por Turton y Nicholls (1987).
Este proceso parece ser uno de los mecanismos responsables de la transicio´n en la zona de
los alisios desde una capa de estratocu´mulos hasta los cu´mulos de gran desarrollo cerca del
ecuador. En esta transicio´n aparecen otros factores pu´ramente dina´micos, como la variacio´n
de la subsidencia o de la SST, que parecen jugar un papel muy importante en dicha evolucio´n:
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segu´n la masa atmosfe´rica se mueve hacia el ecuador, la subsidencia a gran escala se reducide,
permitiendo un mayor desarrollo de los ascensos, por lo que para mantener un estado de capa
bien mezclada hace falta ma´s energ´ıa para abarcar toda la capa. El aumento simulta´neo de
los flujos de calor y humedad, y ma´s directamente, el aumento de la SST, pueden suministrar
esa energ´ıa, aunque las interacciones entre estas “condiciones de contorno” para la capa
l´ımite nubosa y sus procesos f´ısicos internos es muy compleja. Por ejemplo, Lewellen et al.
(1996) analizan el efecto de los flujos en superficie y concluyen que el desacople de la capa
de estratocu´mulos podr´ıa tener lugar cuando los flujos de calor superan a los de humedad.
Uno de los mecanismos de interaccio´n entre capas ma´s frecuente, y que podr´ıa compensar
el desacople, es la existencia de ascendencias desde la capa subnube que penetran dentro
de la capa de estratocu´mulos, en forma de cu´mulos aislados, aportando la humedad que
el desacople ha suprimido, y reacoplando entonces toda la capa nubosa. Albrecht (1998)
comenta, no obstante, que la mayor´ıa de los estudios sobre el desacople de la capa l´ımite
nubosa se concentran en analizar la estructura de dicho feno´meno, existiendo un de´ficit de
conocimiento sobre el origen de dicho desacople.
2.7.2. Procesos dina´micos en un cu´mulo aislado
Houze (1993) propone cuatro caracter´ısticas dina´micas comunes a las nubes cu´mulo en
cualquiera de sus escalas (desde los cu´mulos de buen tiempo, objeto de ana´lisis de este
trabajo, de 1 km de extensio´n horizontal y vertical, hasta los cu´mulonimbos, de casi 10 km
de desarrollo vertical):
• Flotabilidad: El principal responsable de los movimientos que se generan en el interior
de la nube son las diferencias de densidad entre las parcelas ascendentes y los valores
de su entorno. La liberacio´n de calor latente debido al cambio de fase controla en buena
medida los movimientos ascendentes del interior de la nube, pudiendo extenderse por
toda la troposfera, claramente fuera de la capa l´ımite. Estas corrientes verticales dan
nombre a este tipo de nubes, denominadas habitualmente convectivas. Las velocidades
asociadas a estos movimientos convectivos pueden estar en el rango de 1 a 10 m s−1.
Estos fuertes ascensos dan lugar a la creacio´n de importantes cantidades de agua l´ıquida
por acrecio´n, generando lluvia e incluso hielo, pero tambie´n complejos procesos de
realimentacio´n radiativos y dina´micos. Las diferentes contribuciones a la flotabilidad
(B) se pueden expresar de forma simplificada mediante la siguiente expresio´n:
B ≈ g(T
∗
T0
− p
∗
p0
+ 0. 61r∗v − rH), (2.10)
donde el te´rmino T ∗/T0 es la contribucio´n de los efectos de temperatura, p∗/p0 el
de las perturbaciones de presio´n, 0. 61r∗v el factor asociado al vapor de agua, y rH
de los hidrometeoros. Mientras que en otro tipo de situaciones atmosfe´ricas cada uno
de estos te´rminos contribuye de manera muy diferente a la flotabilidad total, en las
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nubes convectivas esos te´rminos son todos del mismo orden de magnitud, por lo que
cada uno de esos efectos debe ser tenido en cuenta. Desde el punto de vista dina´mico,
con frecuencia esas corrientes se describen mediante la superposicio´n de burbujas que
crecen en una capa l´ımite convectiva, pero la enorme variabilidad observada es dif´ıcil
de describir mediante esta sencilla idea. French et al. (1999) analiza mediante ecos de
radar la dina´mica de cu´mulos aislados, y concluye que un ciclo t´ıpico se puede describir
a partir del conjunto de 2 o 3 pulsos, que aisladamente duran entre 10 y 15 minutos.
• Perturbaciones en el campo de presio´n: Los ra´pidos ascensos generados por la flotabil-
idad afectan de manera significativa al campo de presio´n, a trave´s de los movimientos
compensatorios que esa parcela ascendente genera en su entorno.
• Vorticidad: Uno de los aspectos ma´s significativos de las nubes cu´mulo desde el punto
de vista dina´mico es la existencia de una apreciable vorticidad, tanto en los ascensos,
cuyo resultado visual es la forma de coliflor de sus cimas, como en sus descensos. Existen
adema´s fuertes intercambios de vorticidad horizontal y vertical.
• Entrainment y detrainment: Los procesos de mezcla a pequen˜a escala entre los bordes
de la nube y el aire claro ambiental externo a ella han sido descritos en el apartado
anterior (2.6.4), y constituyen uno de los procesos ba´sicos que controlan la dina´mica de
este tipo de nubes.
2.7.3. Interaccio´n entre turbulencia y procesos de mayor escala
Una capa l´ımite nubosa esta´ determinada por la interaccio´n de mu´ltiples procesos de es-
calas espaciales y temporales muy diversas, como es la turbulencia convectiva hu´meda, la
microf´ısica, radiacio´n, y procesos de mayor escala. Xu y Krueger (1991) muestran las difer-
entes caracter´ısticas segu´n las escalas temporales en las que se analice la capa l´ımite: para
escalas de 1 semana o menos,los procesos de gran escala equilibran los procesos nubosos;
mientras que para escalas interanuales, la interaccio´n de los procesos radiativos y las nubes
el proceso fundamental.
Estratocu´mulos La subsidencia, que no es mas que un descenso aire a gran escala respec-
to de las dimensiones caracter´ısticas de la capa l´ımite nubosa, limita su desarrollo vertical.
Su intensidad puede condicionar el desarrollo del posible desacople descrito en el apartado
anterior, tanto para favorecerlo si esta subsidencia es pequen˜a, o impedirlo, en caso contrario.
Los flujos en superficie, que suponen el suministro ba´sico de calor, humedad y materia para la
capa l´ımite, tambie´n suelen ser dependientes de feno´menos de mayor escala. Particularmente
en el oce´ano, la SST condiciona claramente esos flujos, y la temperatura del mar esta´ asociada
a mecanismos de gran escala, desde la circulacio´n ocea´nica hasta las variaciones estacionales
o de baja frecuencia.
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Cu´mulos La inspeccio´n visual de una capa l´ımite de cu´mulos muestra claramente la in-
teraccio´n entre diferentes escalas espaciales, pues la base de los cu´mulos suele mostrar un
aspecto bastante homoge´neo sobre grandes extensiones horizontales, mientras que sus cimas
reflejan las ascendencias locales de su interior. Ello es debido fundamentalmente a que el nivel
de condensacio´n por ascenso (LCL), que es quien determina la base de las nubes, depende
ba´sicamente de los flujos en superficie de calor y humedad, y e´stos, especialmente en superfi-
cies homoge´neas o sobre el oce´ano, son muy lentamente variables en el espacio. En cambio, su
cima es mucho ma´s variable de unas zonas a otras, pues e´sta viene determinada por aspectos
mucho ma´s locales como las corrientes ascendentes y por el entrainment. Otra muestra de
la interaccio´n entre diferentes escalas son los diferentes grados de desarrollo de los cu´mulos,
desde los cu´mulos someros objeto de este trabajo, hasta los cu´mulonimbos. Los primeros
pueden constituir la primera fase de los segundos, y comparten una dina´mica similar, con
menor intensidad de las corrientes ascendentes o energ´ıa involucrada, por lo que se puede
producir una transicio´n de escalas entre unas y otras. Pero por otra parte los mecanismos
que disparan la conveccio´n profunda frente a la conveccio´n somera pueden ser muy diferentes,
y estos mecanismos pueden ser muy dependientes de procesos de gran escala (calentamientos
en superficie de mesoescala o sino´ptica, subsidencia, u otros).
2.8. Evolucio´n temporal de una capa l´ımite nubosa
2.8.1. Aparicio´n de una capa de estratocu´mulos
Houze (1993) propone un modelo conceptual para describir la aparicio´n de una capa de estra-
tocu´mulos mar´ıtima con subsidencia: inicialmente existen corrientes ascendentes generadas
por vigorosos flujos de calor y humedad desde la superficie, que mezclan toda la capa, limitada
verticalmente por una inversio´n de subsidencia. El entrainment en la zona de la inversio´n hace
crecer a la misma, de forma que esas plumas empiezan a superar su nivel de condensacio´n
por ascenso (LCL), formando primero pequen˜os nu´cleos nubosos, y luego una capa cada vez
ma´s homoge´nea en la cima de esa capa bien mezclada. Esta capa nubosa actu´a como escudo
radiativo para el suelo, de manera que los flujos turbulentos de calor en la capa inferior a
la nube se debilitan. El principal proceso de produccio´n de energ´ıa en todo el proceso es
la flotabilidad, primero desde el suelo para generar las te´rmicas, y progresivamente en su
cima asociado al enfriamiento radiativo de la nube. Adema´s, la cizalla tambie´n puede ser
importante localmente, especialmente en las zonas l´ımite superior o inferior, o entre capas de
diferentes caracter´ısticas.
Para que aparezca una capa de estratocu´mulos, existen algunas caracter´ısticas o condiciones
atmosfe´ricas que claramente favorecen este proceso. Driedonks y Duynkerke (1989) indican
dos procesos atmosfe´ricos principales que suelen estar presentes:
• Existencia de subsidencia a gran escala, y una estructura te´rmica formada por una capa
condicionalmente inestable, con otra estable por encima. La conveccio´n profunda queda
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anulada y el aporte de humedad y calor desde el suelo queda confinado en una estrecha
capa.
• Aporte de humedad a la capa l´ımite suficiente que compense los procesos que tendera´n a
disipar la capa de estratocu´mulos: entrainment en su cima, subsidencia de aire caliente
y seco desde encima, calentamiento de la radiacio´n solar o los flujos superficiales.
Estas situaciones atmosfe´ricas generales son ma´s frecuentes bajo algunas condiciones sino´pti-
cas, enumeradas por Garratt (1992):
1. Irrupciones de aire fr´ıo sobre zonas oce´anicas situadas al Este de los continentes. Segu´n
se aleja del continente hacia el interior del oce´ano, la masa de aire evoluciona desde
cu´mulos hacia estratocu´mulos al irse extendiendo sobre la inversio´n de subsidencia.
Duran d´ıas. Asociados a conveccio´n celular a mesoescala. Flujos superficiales altos.
2. Regiones anticiclo´nicas sobre el oce´ano y latitudes de temperaturas bajas, especialmente
al oeste de continentes. Duran semanas. Flujos de calor en superficie muy bajos.
3. Dispersio´n de cu´mulos de buen tiempo continentales originados por calentamiento del
suelo, al irse acercando a la costa. Con anticiclo´n en meses fr´ıos. Pueden persistir d´ıas.
4. En regiones polares, en forma de estratos, especialmente en verano. Suelen formas varias
capas, con desacoplamientos entre ellas.
5. En la zona de los alisios, en la parte Este de los oce´anos principales, lejos de la zona de
convergencia intertropical. Cu´mulos de buen tiempo y estratocu´mulos entremezclados.
2.8.2. Desaparicio´n de una capa de estratocu´mulos
Algunos de ellos ya han sido descritos anteriormente. De una manera resumida se pueden
citar los siguientes:
• Desacople entre la capa nubosa y el suelo, asociada a procesos locales: Parece claro
que el desacople entre la capa nubosa y la capa inferior, y, por tanto del suelo, puede
llegar a disipar la nube. Al cortarse el suministro de humedad hacia la nube, e´sta
carece de su combustible, y se acabara´ disipando. Este desacople puede ser generado
de diferentes maneras: a trave´s del calentamiento radiativo de onda corta, que genera
un calentamiento neto en la base de la nube, estabiliza´ndola respecto a la capa no
nubosa inferior. Otro proceso que podr´ıa influir en este feno´meno es la evaporacio´n de
la llovizna que la nube pueda generar, segu´n cae sobre la capa subnube. Ello altera
el balance energe´tico en esa zona de la capa l´ımite, pudiendo llegar a producir una
inversio´n.
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• Desacople por cambio en condiciones de mesoescala: Los cambios en la intensidad de
la subsidencia o de la SST pueden llegar a desacoplar las capas. Por ejemplo, una
reduccio´n de la subsidencia disminuye la intensidad de la inversio´n, por lo que el flujo
de humedad debe distribuirse en una extensio´n mayor. La nube deja de estar tan bien
mezclada, pudiendo llegar a romperse. Un cambio en la temperatura de la superficie
del mar lo´gicamente afecta al suministro de humedad en la capa l´ımite, y por tanto en
la propia nube. Adema´s, ambos efectos pueden suceder de manera simulta´nea, como
sucede en las transiciones en torno a la zona de los alisios, donde el movimiento de
las masas de aire hacia zonas ma´s ecuatoriales corresponde a esa disminucio´n de la
subsidencia y un aumento de la SST, observa´ndose la transicio´n gradual de una CTBL
de estratocu´mulos hacia otra con cu´mulos.
• Inestabilidad por entrainment (CTEI): Otro proceso que parece influir en su desapari-
cio´n, aunque no es claro su efecto, es la inestabilidad por entrainment (CTEI), asociado
a la mezcla con aire seco superior. Este proceso puede tener relacio´n con el anterior,
pues un cambio en las condiciones atmosfe´ricas de gran escala, al influir sobre los saltos
de humedad y calor en la inversio´n, podr´ıa llegar a activar esta inestabilidad.
• Cu´mulos penetrando entre los estratocu´mulos (de Roode y Duynkerke, 1997; Wyant et
al., 1997): Aunque esta interaccio´n dina´mica suceder con frecuencia durante la tran-
sicio´n de un tipo de capa l´ımite nubosa a otra, no esta´ claro si es una causa de la
desaparicio´n de una capa homoge´nea de estratocu´mulos, o simplemente es la conse-
cuencia, el resultado visible de la ruptura de esa capa.
2.8.3. Proceso t´ıpico de aparicio´n de un cu´mulo somero
El proceso t´ıpico que conduce a la formacio´n de un cu´mulo de buen tiempo podr´ıa ser el
siguiente: suponiendo una estructura termodina´mica t´ıpica de la capa l´ımite (perfil de tem-
peratura constante en la capa junto al suelo, una capa condicionalmente inestable por encima,
con una inversio´n de una cierta intensidad que delimita la cima de la capa l´ımite), si una
parcela parcela de aire asciende en condiciones subsaturadas desde la superficie mediante una
te´rmica (corriente ascendente generada t´ıpicamente desde una capa bien mezclada convectiva
junto al suelo), llegara´ a alcanzar un nivel en el que se encuentre en condiciones saturantes: el
nivel de condensacio´n por ascenso. Sin embargo, a ese nivel la parcela puede tener flotabilidad
negativa, es decir, se encuentra ma´s fr´ıa que su entorno, por lo que para seguir ascendiendo
necesita consumir energ´ıa. Si dispone de suficiente energ´ıa, la parcela sigue ascendiendo de
forma aproximadamente saturada adiaba´tica saturada en una capa nubosa condicionalmente
inestable, llegando a una altura en la que ya la parcela sera´ positiva en cuanto a flotabilidad:
es el nivel de conveccio´n libre (LFC)21. A partir de aqu´ı asciende libremente acumulando
energ´ıa. Llega hasta el comienzo de la inversio´n, donde la flotabilidad vuelve a ser negativa
21LFC: Level of Free Convection
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para la parcela: nivel de flotabilidad nula (LNB)22. Al haber acumulado energ´ıa sobrepasa
este nivel, penetrando en la inversio´n. Dependiendo de la fuerza de esa inversio´n, la parcela
conseguira´ penetrar ma´s o menos en la capa seca superior, situada ya fuera de la capa l´ımite.
Aun cuando entonces los cu´mulos de buen tiempo puede considerarse como el resultado visi-
ble de las te´rmicas originadas en la parte inferior de la capa l´ımite, existe una muy compleja
relacio´n con los procesos de superficie y de gran escala (flujos de calor y condiciones ter-
modina´micas en el suelo, subsidencia a gran escala y estructura termodina´mica por encima
de la capa l´ımite, y entrainment en la cima de la capa, interaccionando de manera no lineal
entre ellos) que dan lugar a la formacio´n de estas nubes (Zhu y Albrecht, 2002).
2.8.4. Ciclo de vida de un cu´mulo aislado
Este ciclo puede tener tres fases: inicialmente las te´rmicas o corrientes ascendentes de la
capa bien mezclada subnube no tiene energ´ıa suficiente para alcanzar el nivel de conveccio´n
libre, por lo que u´nicamente aparecen nubes forzadas (Stull, 1988). Si consiguen superar
ese l´ımite, se tienen entonces nubes activas. Finalmente, cuando el suministro de humedad
y energ´ıa desaparece, por descensos compensatorios, posiblemente generados por la misma
dina´mica del cu´mulo, la base de la nube se difumina, dando lugar a cu´mulos pasivos, que
finalmente acaban evapora´ndose. Segu´n diversos estudios observacionales (Albrecht, 1981),
los elementos nubosos activos pueden ocupar un a´rea un orden de magnitud inferior a la
cobertura nubosa, siendo por tanto la mayor parte de las nubes de tipo pasivo. No obstante,
parecen ser responsables de la mayor parte del transporte vertical (Brummer y Wendel, 1987).
Procesos de realimentacio´n en cu´mulos: Segu´n Stull (1988) se pueden distinguir tres
tipos de procesos principalmente:
• Radiativo: Cuantos ma´s cu´mulos, menos radiacio´n neta llega al suelo. Eso supone
menores flujos en superficie de calor y humedad. Y entonces hay menos corrientes
ascendentes para la generacio´n de nuevos cu´mulos. Se tiende entonces a un equilibrio,
siempre por debajo de la cobertura completa.
• Dina´mico: Los cu´mulos activos sustraen aire de la capa bien mezclada inferior, dificul-
tando la aparicio´n de nuevas nubes activas.
• Ambientales: El transporte de aire fr´ıo de las nubes activas junto con el entrainment de
aire caliente de la cima de la capa l´ımite puede desestabilizar toda la capa, aumentando
la mezcla, y con ello, la nubosidad; las nubes activas transportan humedad hacia la
atmo´sfera libre, humedeciendo la capa nubosa, por lo que las nubes pasivas tardan
entonces ma´s en disiparse.
22LNB: Level of Neutral Buoyancy
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2.9. Estad´ıstica y geometr´ıa de los cu´mulos de capa l´ımite
Existen numerosos trabajos observacionales (fundamentalmente a partir de datos de telede-
teccio´n provenientes de radares o ima´genes de sate´lite), que han intentado estudiar de forma
detallada las estos aspectos de las nubes cu´mulo: distribuciones de taman˜os, la forma de su
superficie y volumen, distribucio´n de poblaciones de nubes. La importancia de obtener ex-
presiones cuantitativas para estas estad´ısticas nubosas, reside en que podra´n ser empleadas
en parametrizaciones de modelos de gran escala, que no pueden resolver nubes individuales,
aunque tambie´n servir´ıa para conseguir una mejor descripcio´n de los procesos radiativos en
nubes, y para mejorar la interpretacio´n de las ima´genes y datos de sate´lite. Los resultados
obtenidos aportan tambie´n informacio´n de la dina´mica y la f´ısica global de este tipo de nubes,
y esas relaciones debera´n ser explicadas desde esta o´ptica. Uno de los primeros trabajos re-
alizados en este a´rea (Lopez, 1977), analizo´ los ecos de radar de nubes en la zona subtropical
atla´ntica, y concluyo´ que tanto las distribuciones de altura, como los taman˜os horizontales y
la duracio´n de las nubes cu´mulo parec´ıan seguir una distribucio´n lognormal.
Distribuciones de taman˜os
Adema´s de la distribucio´n lognormal propuesta por Lopez (1977), se han propuesto otras
distribuciones como la de Poisson (Cho, 1978), dobles potencias (es decir, n(D) = aDb+ cDe,
siendo D el dia´metro de la nube, a, b, c, e para´metros ajustables emp´ıricamente, y n(D) el
nu´mero o frecuencia relativa sobre el nu´mero total de nubes con dia´metro D) (Cahalan y
Joseph, 1989), o simples (Machado y Rossow, 1993), o la exponencial (nu´mero de nubes que
decrece exponencialmente con el incremento del dia´metro de la nube) (Plank, 1969; Wielicki y
Welch, 1986). Encontrar una justificacio´n f´ısica ellas no es sencilla. Por ejemplo, los resultados
que obtienen una distribucio´n en dobles potencias podr´ıan justificarse como resultado de la
combinacio´n de dos tipos de nubes, lo que explicar´ıa esa expresio´n en dobles potencias: unas
nubes ma´s pequen˜as, limitadas por el taman˜o de las ce´lulas convectivas individuales ma´s
grandes que pueden existir en la capa l´ımite (de entre 0.5 a 2 km) (Cahalan y Joseph, 1989);
mientras que las nubes ma´s grandes dar´ıan lugar al otro pico de la distribucio´n.
Poblaciones de nubes
Benner y Curry (1998) analizan las tres propuestas ba´sicas que se han propuesto para de-
scribir la distribucio´n espacial de un campo de nubes rotas: aleatorias, acumuladas (cuando las
nubes esta´n separadas menos que lo que resultar´ıa de su media estad´ıstica), o regulares (igual
a su media estad´ıstica). Mientras que en Ramirez y Bras (1990) se analizan observaciones
que conducir´ıan a una distribucio´n regular, en Weger et al. (1992) se muestran resultados
compatibles tanto con la hipo´tesis de acumulaciones como con la distribucio´n regular. Tam-
bie´n existen estudios nume´ricos, como el de Randall y Huffman (1980), que apuntan hacia
la distribucio´n acumulada. Adema´s, plantean varias hipo´tesis para explicar sus resultados: la
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liberacio´n de calor latente en la nube genera las condiciones para que nuevas nubes se de-
sarrollen en su alrededor, y as´ı generar esas agrupaciones; los descensos de las nubes activan
la formacio´n de nuevas nubes; las circulaciones internas de las nubes tienden a organizarse
en grupos por adveccio´n mu´tua, generando entre ellas condiciones de “proteccio´n mu´tua”,
es decir, que los cu´mulos crean en su alrededor las condiciones que favorecer´ıan la aparicio´n
de nuevas nubes de forma exitosa frente a a´reas sin nubosidad. En cualquier caso, parece
claro que la propia nube cu´mulo modifica las condiciones termodina´micas de su entorno, de
tal forma que un modelo que quiera reproducir el comportamiento colectivo de un campo de
nubes, deber´ıa tener en cuenta esos efectos de interaccio´n con el ambiente y con otras nubes.
Una correcta descripcio´n de las poblaciones de nubes a gran escala afecta al ca´lculo de los
procesos radiativos en las nubes, pues un mayor o menor solapamiento entre ellas modifica el
recorrido radiativo neto en su interior. Tambie´n debe ser explicable desde la perspectiva de
la dina´mica de los procesos convectivos nubosos.
Superficie de las nubes
A simple vista, los cu´mulos muestran una caracter´ıstica superficie irregular, y un mejor
conocimiento de las caracter´ısticas de esta interfase es importante para poder entender mejor
los procesos de intercambio entre la nube y el aire ambiental en general, o los procesos de
entrainment y detrainment en particular. La inspeccio´n de la superficie de las nubes parece
mostrar una estructura que se repite en diferentes escalas, lo que enlaza directamente con la
idea de fractal.As´ı, Lovejoy (1982) estudia la geometr´ıa bidimensional de a´reas de nubes y de
lluvia y muestra la aproximada constancia de una longitud caracter´ıstica proporcional a la
ra´ız cuadrada de su a´rea, en un rango de 6 o´rdenes de magnitud (desde 1 hasta 1.2 106 km2).
En el estudio de magnitudes fractales en dos dimensiones, el para´metro clave, a partir de los
trabajos de Mandelbrot (1977), es la relacio´n entre el per´ımetro P de la seccio´n del cu´mulo
y su a´rea (A): P ∼ ADp/2. Dp es dimensio´n fractal caracter´ıstica en condiciones bidimen-
sionales. Para figuras regulares (Benner y Curry, 1998), como un cilindro o un recta´ngulo,
Dp = 1. Cuanto ma´s irregular sea la superficie, ese valor se ira´ aproximando a 2 (Dp → 2).
As´ı Cahalan y Joseph (1989) observaron un cambio en la dimensio´n fractal para valores en los
que se produc´ıa el cambio de la distribucio´n de dobles potencias, mostrando una Dp mayor
las nubes de mayor taman˜o, quiza´s asociada a una mayor turbulencia en su cima. Gotoh y
Fujii (1998) corroboran ese cambio en la dimensio´n fractal coincidente con la ley de doble
potencias, con valores de Dp ≈ 1.677 para nubes mayores de 5 km de per´ımetro, y de Dp ≈
1.364 para taman˜os menores. Adema´s de su efecto sobre el proceso de entrainment, la ge-
ometr´ıa de la nube tambie´n afecta a la transferencia radiativa (Benner y Curry, 1998). En el
trabajo de Malinowski y Zawadzki (1993) se analiza tanto la dimensio´n fractal anterior como
la de volu´menes, encontrando un dimensio´n Ds ≈ 2.55 en el rango de taman˜os de 10 m hasta
1000 m, que equivale a 1.55 en te´rminos de la dimensio´n de per´ımetro antes definida, pues
asumiendo isotrop´ıa espacial, la dimensio´n superficial se puede relacionar con la de per´ımetro
34 Nubes de capa l´ımite atmosfe´rica. Descripcio´n f´ısica y dina´mica
mediante Ds = Dp + 1. Todos estos trabajos esta´n basados en el ana´lisis de ima´genes de
sate´lite de mayor o menor resolucio´n. Siebesma y Jonker (2000) emplean en cambio un mod-
elo nume´rico de alta resolucio´n (LES23, ver apartado 3.1.1), para analizar la superficie de los
cu´mulos “sinte´ticos” obtenidos. Definiendo la relacio´n entre el volumen V y el a´rea superficial
A a trave´s de una longitud lineal asociada a ese volumen (L ≡ V1/3) mediante la relacio´n
A ∼ LDs , obtienen una dimensio´n de esas superficies Ds ' 7/3=2.33. Mientras que para
una superficie regular (cilindros, esferas) ese valor deber´ıa ser 2, este valor indica claramente
el comportamiento fractal (no eucl´ıdeo) de dichas superficies. Ese valor obtenido es consis-
tente con los resultados anteriores, obtenidos a partir de datos de sate´lite. Siebesma y Jonker
(2000) analizan las implicaciones que dicho resultado tiene en el estudio de los procesos de
entrainment en dicha interfase, concluyendo que es precisamente dicho factor el que produce
un transporte turbulento independiente de la escala (Grant y Brown, 1999), al menos en las
del modelo LES (pocos kilo´metros como ma´ximo).
23LES: Large Eddy Simulations
Cap´ıtulo 3
Modelizacio´n nume´rica de la capa
l´ımite nubosa. Metodolog´ıa
3.1. Introduccio´n. Estudios mediante modelos nume´ricos
La representacio´n de los diferentes procesos que controlan una capa l´ımite nubosa descritos en
el cap´ıtulo 2 y su dina´mica mediante modelos nume´ricos se realiza mediante diferentes tipos
de aproximaciones. El me´todo ma´s extendido y que permite un estudio ma´s detallado es el
empleo de modelos de muy alta resolucio´n, denominados LES1 (literalmente simulaciones de
grandes remolinos), que pueden estudiar de forma expl´ıcita la dina´mica de una capa l´ımite
nubosa, pues su alta resolucio´n espacial (decenas de metros tanto horizontal como espacial-
mente), permite resolver sus estructuras y procesos ba´sicos. Frente a ellos, se encuentran los
modelos de columna (SCM2), cuya dimensio´n horizontal se supone suficientemente grande, y
de resolucio´n vertical variable, y entonces los procesos deben ser parametrizados. Estos esque-
mas de representacio´n de la capa l´ımite nubosa son los empleados en los modelos de mucha
menor resolucio´n que el LES, como los modelos de a´rea limitada (LAM)3, o los modelos
clima´ticos (GCM)4, pues su resolucio´n horizontal muy inferior a los LES impide resolver los
procesos de una capa l´ımite nubosa. Originariamente, los modelos SCM se emplearon adema´s
para estudiar directamente la capa l´ımite con nubes por razones de limitacio´n computacional.
En la actualidad, los modelos de alta resolucio´n se han extendido como herramientas ba´sica en
el estudio nume´rico de las nubes de capa l´ımite, pero los modelos SCM son una herramienta
sencilla de estudio mediante la representacio´n parametrizada de los procesos f´ısicos, y enlazan
los resultados de los LES y su representacio´n parametrizada en los modelos GCM y LAM.
1LES: Large Eddy Simulations
2SCM: Single Column Models
3LAM: Limited Area Models
4GCM: Global Climatic Models
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3.1.1. Modelos de muy alta resolucio´n (LES)
Un LES es un modelo tridimensional, con taman˜os de rejilla muy pequen˜a (las simulaciones
t´ıpicas pueden alcanzar los 10-20 m de dimensio´n vertical, y 25-100 m en la horizontal).
Cuando un modelo LES se aplica al estudio de nubes de capa l´ımite se le denomina tambie´n
modelos que resuelven nubes, (CRM)5, y de manera ma´s general ERM6. Debido a esa alta res-
olucio´n, son capaces de describir expl´ıcitamente las estructuras turbulentas ma´s energe´ticas,
los eddies o remolinos turbulentos, as´ı como nubes cu´mulo aisladas. Tambie´n la localizacio´n
del enfriamiento radiativo de onda larga en la cima de los estratocu´mulos, pues sus dimen-
siones caracter´ısticas son similares o superiores a la resolucio´n vertical de estos modelos. Pero
incluso con estas escalas de modelizacio´n existen una serie de procesos que no se pueden
todav´ıa resolver, como aquellos que tienen lugar cerca de las fronteras de la capa l´ımite (en
el suelo o el tope de la capa l´ımite, sobre todo si all´ı existe una inversio´n por encima que
restrinja fuertemente los movimientos verticales), donde los movimientos son de menor escala
que la resolucio´n del modelo. Un aspecto muy importante de los procesos que el modelo no
sea capaz de resolver es que sean de muy pequen˜a escala, ya que, como comenta Garratt
(1992), “los flujos turbulentos tienden a diferir entre ellos principalmente en la estructura
de los eddies de gran taman˜o, mientras que las pequen˜as escalas en todos los flujos tienden
a ser estad´ısticamente similares”. Los procesos de escalas no resueltas por el modelo deben
ser parametrizados mediante los denominados esquemas submalla (SGS)7. La resolucio´n del
modelo LES se suele elegir de forma que se encuentre dentro del subrango inercial (apartado
3.2.1), porque simplifica mucho las hipo´tesis empleadas en esos SGS. Dentro de estos pro-
cesos submalla, en una capa l´ımite con nubes hay un aspecto particular de gran intere´s, los
procesos de condensacio´n de taman˜o inferior a la resolucio´n del modelo, como puede suceder
en los l´ımites de una capa de estratocu´mulos o en los bordes de los cu´mulos, parametrizados
por los denominados esquemas de condensacio´n submalla, (SCS)8 (ver apartado 3.5.5). Aun
as´ı, los LES se muestran como una herramienta muy poderosa para analizar los principales
procesos en una capa l´ımite con nubes, como plantean Lin y Arakawa (1997a) en el estudio
de las fuentes de entrainment en los cu´mulos someros. Otro aspecto muy interesante que
explica la enorme extensio´n del uso de los LES es su posibilidad de calcular magnitudes muy
dif´ıciles de medir experimentalmente, como flujos turbulentos, covarianzas entre variables, o
te´rminos turbulentos de orden superior, y con una resolucio´n espacial regular y de muy alta
precisio´n. No obstante, la obtencio´n y ana´lisis de estos resultados estad´ısticos requiere de
una cuidadosa interpretacio´n (apartado 3.3). Esta informacio´n procedente de los resultados
LES se puede usar como base de datos para contrastar diferentes parametrizaciones de los
modelos de columna y as´ı corroborar o descartar sus resultados.
Estos modelos son computacionalmente muy costosos en tiempo y en recursos, por lo que
5CRM: Cloud Resolving Models
6ERM: Eddy Resolving Models
7SGS: SubGrid Scale schemes
8SCS: Subgrid Condensation Scheme
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histo´ricamente su desarrollo fue posterior a los modelos ma´s sencillos que se describen en el
siguiente apartado. Los primeros trabajos con LES aplicados al estudio de estratocu´mulos
y sus estructuras turbulentas corresponde a Deardorff (1980b), y posteriormente el trabajo
de Moeng (1986). En el estudio de cu´mulos someros, Sommeria (1976) fue el primero en
modelizarlos, sobre datos de la campan˜a de Puerto Rico (Pennell y LeMone, 1974), aunque
posteriormente el nu´mero de trabajos respecto a los desarrollados sobre estratocu´mulos es
mucho ma´s escaso: Nicholls et al. (1982) analizo´ las observaciones de GATE con un LES, pero
estudiando ba´sicamente la capa subnube, siendo los trabajos de Cuijpers y Duynkerke (1993);
Siebesma y Cuijpers (1995) las referencias ma´s importantes de LES de cu´mulos someros hasta
finales de los an˜os 90. En los u´ltimos an˜os, se han desarrollado varios estudios de intercom-
paracio´n entre modelos LES sobre casos simples de capa l´ımite con nubes, como se detalla
en los cap´ıtulos 4, 5 y 6 y en el Ape´ndice B.
3.1.2. Modelos unidimensionales o de columna (SCM)
Los denominados modelos de una columna pueden considerarse en cierto sentido una simpli-
ficacio´n de los modelos LES, si so´lo se considera su coordenada vertical, como si la extensio´n
horizontal fuese lo suficientemente grande para que los procesos de intercambio en esa direc-
cio´n se puedan despreciar frente a los que suceden en la vertical. Los modelos SCM pueden
asociarse a las columnas de un modelo de baja resolucio´n en la capa l´ımite, como los LAM o
los GCM. En ellos, la parametrizacio´n de los procesos f´ısicos considera aspectos y mecanismos
en la direccio´n vertical, y los transportes entre las columnas adyacentes se realizan mediante
advecciones o intercambios. En un SCM so´lo existe una u´nica columna, por lo que los proce-
sos laterales deben prescribirse adecuadamente, as´ı como otros forzamientos de mayor escala,
como la subsidencia o advecciones globales para un dominio grande, deben ser prescritas. Un
SCM puede tener la misma resolucio´n vertical que un LES (aunque normalmente los LAM o
los GCM tienen muchos menos niveles dentro de la capa l´ımite), por lo que si los mecanismos
ba´sicos que describen son esencialmente verticales, como el enfriamiento radiativo o el en-
trainment la cima de los estratocu´mulos, puede describir sus principales aspectos. En cambio,
tendra´ que parametrizar aquellos que no lo sean, como el entrainment horizontal en cu´mulos
o los taman˜os caracter´ısticos de mezcla turbulenta tridimensional, por ejemplo. Algunos tra-
bajos importantes en este terreno son los de Bougeault (1981b), quien desarrolla un modelo
unidimensional con un cierre de las ecuaciones de la turbulencia de tercer orden (ver apartado
3.4.2), estudia sus variables medias, flujos, varianzas y te´rminos de tercer orden frente a las
pocas observaciones disponibles, y otros aspectos de la modelizaco´n nume´rica de cu´mulos
someros. Los trabajos de Betts y Miller (1986); Randall et al. (1996) estudian su relacio´n
con modelos de clima, mientras que los trabajos recientes de Lock et al. (2000); Grenier y
Bretherton (2001) se basan en los recientes resultados obtenidos por diferentes modelos LES
para estudiar la capa l´ımite nubosa mediante un SCM. Randall y Wielicki (1997) plantean el
intere´s y simplicidad que los SCM constituyen como herramienta para enlazar observaciones
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y modelos.
Modelos de capa bien mezclada Los primeros modelos que se propusieron para estudiar
espec´ıficamente la capa l´ımite se denominaron slab models o bulk models, es decir, modelos
“globales” o “groseros”. Esta denominacio´n proviene de que subdividen toda la capa l´ımite en
muy pocas capas (entre 1 y 4 t´ıpicamente). Su limitada extensio´n vertical se justifica porque
trataban de estudiar principalmente la capa l´ımite convectiva, donde la conveccio´n totalmente
desarrollada permite suponer que toda la capa l´ımite se encuentra aproximadamente bien
mezclada, formando entonces una u´nica capa en cuanto a sus propiedades termodina´micas:
un valor u´nico de temperatura, humedad y viento pueden representar las caracter´ısticas de
toda la capa. Por ello, inicialmente el modelo ma´s extensamente empleado fue un modelo de
una u´nica capa, denominado modelo de capa de mezcla (MLM)9, como el que desarrollo´ Lilly
(1968) para estudiar tanto una capa convectiva seca como una capa l´ımite cubierta por estra-
tocu´mulos. Los procesos f´ısicos esta´n representados de forma muy simplificada, pero pueden
ser capaces de mostrar las caracter´ısticas ba´sicas de una capa l´ımite convectiva. A partir
del trabajo pionero de Lilly, otros autores desarrollaron y modificaron su modelo (Schubert
et al., 1979; Randall, 1980a; Nicholls, 1984). Trabajos posteriores (Moeng y Randall, 1984;
Bougeault, 1985; Duynkerke y Driedonks, 1987; Turton y Nicholls, 1987) an˜adieron ma´s ca-
pas al modelo original de Lilly para intentar mejorar la descripcio´n de algunos procesos, y
relajar la condicio´n de capa bien mezclada de toda la capa l´ımite, demasiado restrictiva en
algunos casos. Cuando se aplica al estudio de una capa de estratocu´mulos, su descripcio´n
queda definida por unos pocos para´metros: se tiene una u´nica capa con un valor de θe (o θl) y
rt. Magnitudes muy importantes son la altura de la cima de la capa (zi), y las condiciones de
contorno: los flujos en el suelo ((w′θ′l)s y (w
′r′t)s), y en la cima de la capa de estratocu´mulos.
Ambos flujos deben ser prescritos de alguna forma para obtener una correcta representacio´n
de esta capa l´ımite bien mezclada. Las parametrizaciones para los flujos en superficie cuentan
con un aceptable consenso para su ca´lculo (ver apartado 3.5.3), mientras que los flujos en la
zona de entrainment son un a´rea de intensa controversia en la comunidad cient´ıfica, sin que
hasta la actualidad se haya alcanzado un consenso claro al respecto (ver apartado 3.5).
Los MLM pueden verse de alguna forma como una versio´n de los modelos de columna pero
una resolucio´n vertical menor, y ma´s cercana a las caracter´ısticas nume´ricas en la capa l´ımite
de muchos modelos de clima o de a´rea limitada. Este tipo de modelos sigue constituyendo una
herramienta sencilla e interesante para estudiar de manera simplificada algunos procesos de la
capa l´ımite nubosa, como el desacoplamiento que se produce en una capa de estratocu´mulos
cuando se desplaza desde latitudes medias hacia los tro´picos, en condiciones de aumento de
SST y disminucio´n de la subsidencia que impide su desarrollo vertical (Turton y Nicholls,
1987; Wyant et al., 1997).
9MLM: mixed layer models
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3.1.3. Modelos nume´ricos y observaciones
En los u´ltimos an˜os, el estudio de los procesos y mecanismos de la capa l´ımite atmosfe´rica
mediante los modelos nume´ricos descritos en el apartado anterior se ha convertido en la
herramienta fundamental de trabajo de una gran parte de la comunidad cient´ıfica. La gran
expansio´n en su uso, frente a los estudios y campan˜as observacionales, se debe a varias razones:
el enorme aumento de la capacidad de ca´lculo de los ordenadores, la comodidad y relativa
sencillez de su empleo frente a las complejas infraestructuras necesarias en las campan˜as
experimentales, y la posibilidad de los modelos nume´ricos de obtener magnitudes derivadas
dif´ıcilmente medibles con aparatos, y con resoluciones espaciales y temporales regulares y
detalladas. (Wyngaard, 1998) analiza cr´ıticamente este planteamiento de trabajo, pues por
muy precisos que los modelos puedan llegar a ser en su ana´lisis de los procesos de turbulencia
atmosfe´rica, las observaciones deben ser siempre la clave de cualquier estudio y resultado f´ısico
que se quiera conseguir. Mientras, Stevens y Lenschow (2001) justifican el uso de modelos
nume´ricos para el estudio de los feno´menos atmosfe´ricos si se cumplen alguna de las siguientes
dos hipo´tesis:
• El esquema submalla usado para los modelos de muy alta resolucio´n LES debe ser una
reproduccio´n fiable de la realidad.
• Las estad´ısticas de los modos de baja frecuencia que son expl´ıcitamente calculados por
estos modelos de alta resolucio´n no deben ser sensibles a la parametrizacio´n de los
efectos submalla.
Los resultados obtenidos mediante los modelos nume´ricos deben ser contrastados frente a
los datos provenientes de las observaciones o los experimentos de laboratorio, pero en este
proceso se deben tener en cuenta muchos matices y detalles. As´ı, por ejemplo, la forma de
comparar los resultados de los modelos (sus “salidas”) frente a segu´n que´ datos de las medidas
(datos brutos u otros mas elaborados, filtrados o tratados estad´ısticamente para tener en
cuenta limitaciones de los propios aparatos o de las condiciones bajo las que se ha medido)
es un problema de complejo tratamiento. La misma terminolog´ıa empleada, “validaciones” o
“calibraciones” del modelo frente a observaciones, o “ajustes” del mismo para compararse a
los datos, que suelen emplearse con un cierto grado de ambigu¨edad y generalidad, deber´ıan
evitarse o al menos manejarse con sumo cuidado (Randall y Wielicki, 1997). Oreskes et al.
(1994) analiza tambie´n estos conceptos en el contexto ma´s general de la representacio´n de los
sistemas naturales mediante modelos nume´ricos, mostrando sus limitaciones y alcance.
3.2. Escalas relevantes en una capa l´ımite nubosa
La atmosfe´ra muestra un enorme rango de escalas en los diferentes procesos meteorolo´gicos
que aparecen en ella: desde la circulacio´n general atmosfe´rica (con taman˜os en torno a 107 m
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y tiempos en torno a semanas) hasta los procesos microf´ısicos o radiativos (donde se tienen
taman˜os de 10−6 m y escalas temporales de segundos o inferiores). En el estudio de procesos
nubosos en la capa l´ımite, el ciclo de vida de un cu´mulo aislado se encuentra como ma´ximo
en valores en torno a 1 hora, y ocupa un a´rea horizontal inferior a 200 m, mientras que una
capa de estratocu´mulos, pueden permanecer establemente semanas enteras, extendie´ndose
por muchas decenas de kilo´metros. Por tanto, un modelo LES con resolucio´n espacial de
decenas de metros, podra´ resolver expl´ıcitamente esas nubes cu´mulo, y duracio´n temporal
de unas pocas horas o unos pocos d´ıas como mucho, considerara´ la capa de estratocu´mulos
como ba´sicamente estacionaria. En el otro extremo, un modelo clima´tico, con taman˜os hori-
zontales mı´nimos de kilo´metros y duracio´n de meses o an˜os, no resolvera´ esas nubes cu´mulo
aisladamente, aunque tendra´ que considerar su efecto de transporte neto, y las alteraciones
que una incorrecta representacio´n de una capa de estratocu´mulos puede producir sobre el
balance radiativo neto en el suelo a escala estacional sera´ fundamental (Li et al., 2002). Por
tanto, las escalas espaciales y temporales caracter´ısticas del modelo condicionara´n claramente
las aproximaciones que se emplean en sus parametrizaciones y las ecuaciones de evolucio´n
que consideren.
Diversos trabajos tanto observacionales como nume´ricos analizan las mu´ltiples escalas tem-
porales caracter´ısticas de los diferentes procesos ba´sicos de una capa l´ımite nubosa. Algunos
ejemplos pueden ser los siguientes: Sommeria (1976) estudia con su modelo nume´rico una
capa l´ımite con cu´mulos, y observa ciclos de vida asociados a procesos de condensacio´n de
unos 5-10 minutos, mientras que la cantidad total de agua muestra un ciclo aparente de 12
minutos, que asocia a la ma´xima vida de una nube individual. Bretherton et al. (1995) es-
tablecen varias escalas temporales (τ) a partir de medidas de la campan˜a ASTEX: una escala
de tiempo para las circulaciones que mezclan toda la capa subnube (τM = zB/w∗= 1000 s,
con zB la altura de la capa subnube, w∗ una velocidad convectiva asociada a los flujos en
superficie); para el proceso de mezcla de cu´mulos penetrando en la capa de estratocu´mulos
obtuvieron un valor de τc= 0.5 d´ıas; o para el entrainment en la cima de los estratocu´mulos
muestran una escala τE = zl/we= 4 d´ıas, con zl la altura de toda la capa de mezcla y we
la velocidad de entrainment en la cima de la capa de estratocu´mulos. Siebesma et al. (2002)
para la simulacio´n de cu´mulos someros que se estudiara´ en el cap´ıtulo 5, obtiene un tiempo de
los remolinos caracter´ısticos de estas nubes de 0.5 h. Debido a la complejidad de los procesos
f´ısicos que intervienen en una capa l´ımite nubosa (cap´ıtulo 2), numerosos autores han bus-
cado taman˜os o tiempos caracter´ısticos para obtener expresiones adimensionales que puedan
caracterizarlos cualitativamente, a trave´s de los procesos que se suponen ma´s relevantes (Holt-
slag y Nieuwstadt, 1986). Por ejemplo, Chen y Cotton (1983) definen una escala temporal
turbulenta puede ser definida como τ = w′2/w′θ′v, es decir, dependiente de la flotabilidad y
de la energ´ıa cine´tica turbulenta (TKE10) vertical; Bougeault y Andre´ (1986) hablan de una
escala τ = L
e1/2
, mediante una longitud L que caracterice los procesos de mezcla turbulenta y
la energ´ıa cine´tica turbulenta (TKE); en el estudio de los procesos de entrainment Deardorff
10TKE: Turbulent Kinetic Energy, ver apartado 3.4.2
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(1980a) define varias escalas para relacionar los tiempos caracter´ısticos asociados al dese-
camiento producido por el entrainment (τ = hcrcmax/−we∆rt, con hc el espesor de la nube,
we la velocidad de entrainment, y el salto de humedad en la cima de la nube), y la mezcla
turbulenta dentro de la nube (τ = hc/w∗, siendo w∗ una velocidad convectiva dependiente de
la flotabilidad integrada).
3.2.1. Estructura espectral de la capa l´ımite
Un espectro t´ıpico de viento cerca del suelo (Stull, 1988) suele presentar dos ma´ximos claros
de intensidad energe´tica espectral: uno con un periodo de entre 24 y 100 h, que se puede
asociar a procesos sino´pticos, como paso de frentes; y otro de 10 s a 10 min, que corresponde
a remolinos de microescala. Este segundo pico en el espectro se asocia a los movimientos
turbulentos que generan la energ´ıa a escala global en la capa l´ımite. Entre ambos ma´ximos
existe un mı´nimo de energ´ıa, denominado hueco espectral, de un periodo aproximado de 1
hora y sirve de separacio´n entre las dos escalas, es decir, entre los procesos turbulentos de la
capa l´ımite y los feno´menos de mayor escala. Los movimientos correspondientes a esas escalas
pueden considerarse como flujo medio, y los de menor escala turbulencia.
Dentro de los taman˜os correspondientes a la capa l´ımite, el ma´ximo descrito arriba representa
la generacio´n de turbulencia asociada a los remolinos con taman˜o del orden del espesor de
toda la capa l´ımite. La flotabilidad o la cizalla del viento suelen ser los principales gener-
adores de dichos procesos turbulentos. Estos remolinos transmiten su energ´ıa hacia escalas
ma´s pequen˜as, sin pe´rdidas significativas hasta alcanzar las escalas microme´tricas (conocidas
tambie´n como escalas Kolmogorov), donde la energ´ıa se disipa por viscosidad en forma de
calor. El proceso de transferencia de energ´ıa desde los taman˜os caracter´ısticos de la turbu-
lencia hasta los taman˜os en que e´sta se disipa se denomina cascada de energ´ıa, y el rango
espectral correspondiente subrango inercial. El subrango inercial separa entonces la inhomo-
geneidad espacial que caracter´ıza a los procesos generadores de turbulencia de la isotrop´ıa
y homogeneidad de las escalas pequen˜as que la disipan (Garratt, 1992). La existencia del
subrango inercial esta´ caracterizada en la representacio´n logar´ıtmica de la densidad de en-
erg´ıa espectral de las componentes de la velocidad (S) frente el nu´mero de onda (κ), por una
pendiente lineal, de valor −5/3, obtenida a partir de consideraciones dimensionales:
S(κ) ∝ κ−5/3 (3.1)
El rango de aplicabilidad de esta relacio´n de escala dependera´ de cua´les sean los mecanismos
principales de generacio´n de turbulencia, donde a partir de sus para´metros ba´sicos se pueden
construir diferentes expresiones dimensionales para calcular los flujos o covarianzas de las
diferentes magnitudes (Stull, 1988). Los modelos LES suelen escoger su taman˜o de malla de
forma que se encuentre dentro de los valores del subrango inercial, por lo que entonces las
estructuras generadoras de turbulencia quedan resueltas por la resolucio´n del modelo, y el
esquema submalla (SGS) que debe parametrizar los procesos no resueltos es ma´s sencillo,
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debido a las condiciones de isotrop´ıa y homogeneidad del flujo en esas escalas. No obstante,
los espectros observados en mu´ltiples trabajos muestran detalles ma´s complejos que la simple
descripcio´n antes expuesta: Nicholls et al. (1982) analizan los espectros de humedad, viento y
temperatura de una capa l´ımite con cu´mulos, y observan ma´ximos en el espectro de humedad,
temperatura y componentes horizontales del viento en taman˜os en torno a 10 km, muy su-
periores a los dominios habituales de un LES (2-3 km), mientras que la componente vertical
de la velocidad w presenta una longitud de onda de 700 m, as´ı como las covarianzas de la
misma con u, v, rv o T . Duynkerke (1998) comenta que en diversas campan˜as observacionales
orientadas a buscar la interaccio´n entre la mesoescala y la capa l´ımite nubosa (como ASTEX,
GATE o FIRE), se observa una clara contribucio´n al espectro de taman˜os en la mesoescala de
manera uniforme hasta llegar a los taman˜os t´ıpicos de la capa l´ımite, y por ejemplo, en AS-
TEX en concreto so´lo se observa un espectro cla´sico sobre la velocidad vertical, pero no sobre
las componentes horizontales. Una aplicacio´n muy interesante del espectro de una variable
es que permite determinar las escalas que ma´s contribuyen a su varianza (que f´ısicamente
corresponde a un flujo, si una de las dos magnitudes es una velocidad, ver apartado siguiente)
o covarianza, al integrarlo para todos los valores de longitud de onda (ecuaciones 3.8 y 3.9).
3.3. Aspectos estad´ısticos en la descripcio´n de la capa l´ımite
La descripcio´n detallada y puntual de los campos meteorolo´gicos en presencia de movimientos
turbulentos es tan compleja que habitualmente en su estudio se emplean te´cnicas estad´ısticas
(Lumley y Panofsky, 1964; Monin y Yaglom, 1971), de forma que se analizan a trave´s de con-
ceptos como flujos, varianzas o espectros. Los datos que provienen de observaciones suelen
requerir de un tratamiento estad´ıstico, por ejemplo para eliminar defectos de los aparatos de
medida o de la observacio´n, antes de emplearlos para su interpretacio´n y su comparacio´n con-
tra los resultados de un modelo nume´rico. Desde la perspectiva de la modelizacio´n nume´rica,
los aspectos estad´ısticos son tambie´n muy importantes: desde su empleo para simplificar las
ecuaciones de evolucio´n que el modelo emplea, hasta el significado real y la representatividad
de las magnitudes que calcula. Aunque un modelo de alta resolucio´n (LES) puede describir
la estructura termodina´mica y turbulenta de la capa l´ımite con frecuencias de pocos segun-
dos y con escalas espaciales de pocos metros, para dominios de varios kilo´metros y duracio´n
de horas, precisiones imposibles de alcanzar desde el punto de vista observacional, los re-
sultados nume´ricos directos no pueden tampoco interpretarse tal cual. Estos pueden estar
condicionados por aspectos nume´ricos o por las aproximaciones empleadas, por lo que su
ana´lisis y su comparacio´n frente a las observaciones debe ser planteado con cuidado. En este
sentido, Stull (1985) distingue dos tipos de predecibilidad asociada a los resultados estad´ısti-
cos de un modelo nume´rico: la predecibilidad de estructuras, y la prediccio´n de patrones. Si
un modelo pretende compararse con las observaciones tridimensionales, la predecibilidad de
esas estructuras es fuertemente dependiente del taman˜o de dichas estructuras: as´ı, un remoli-
no turbulento que cubre toda la capa l´ımite sera´ predicho hasta durante 15 minutos, pero
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los remolinos ma´s pequen˜os so´lo durante unos pocos segundos, por muy precisa que fuera
la inicializacio´n del modelo. En cambio, si se pretende comparar frente a las observaciones
promedios estad´ısticos de las magnitudes (como la TKE, o los flujos turbulentos) aun cuando
la estructura instanta´nea no coincida con su equivalente real, la similitud en la prediccio´n
puede prolongarse durante mucho ma´s tiempo, incluso d´ıas.
3.3.1. Promedios de Reynolds
Dados los valores en un cierto dominio del espacio y durante un periodo de tiempo, para
una magnitud atmosfe´rica gene´rica de caracter´ısticas turbulentas ξ, el llamado promediado
de Reynolds permite separar las contribuciones de las diferentes escalas en su valor total:
ξ = ξ + ξ′ (3.2)
Esta ecuacio´n expresa que cualquier variable ξ puede descomponerse en la suma de un valor
medio (ξ) mediante un promedio espacial o temporal, asociable a un movimiento ma´s regular
y suavizado, ma´s una fluctuacio´n o perturbacio´n (ξ′), que de alguna forma representa los
procesos turbulentos puros superpuestos a ese valor medio. Reynolds(1895) establecio´ algunas
hipo´tesis o propiedades sobre este tipo de promedios:
ξ1 + ξ2 = ξ1 + ξ2 (3.3)
aξ = aξ (3.4)
ξ = ξ (3.5)
ξ′ = 0 (3.6)
siendo a una constante. La u´ltima expresio´n (3.6) muestra el cara´cter aleatorio de las per-
turbaciones. Sin embargo, la propia teor´ıa plantea que el promedio de dos perturbaciones no
tiene por que ser necesariamente nulo:
ξ′1ξ′2 6= 0 (3.7)
Este producto de perturbaciones corresponde matema´ticamente la covarianza de ambas mag-
nitudes, por lo que su producto informa del grado de correlacio´n entre sus fluctuaciones
turbulentas. En particular, si ξ1 = ξ2 se tiene la varianza (ξ′2) de la magnitud analizada.
Desde el punto de vista f´ısico, la covarianza entre una magnitud cualesquiera y una compo-
nente de la velocidad no es ma´s que el flujo turbulento de la misma en la direccio´n de esa
componente. Estos flujos no nulos son un elemento ba´sico en la descripcio´n de la turbulencia,
como se plantea en el siguiente apartado. Desde el punto de vista del ana´lisis espectral, si
se integra a todo el dominio de frecuencias la densidad espectral de una variable gene´rica
(φξξ(n)), tambie´n se obtiene su varianza total:
ξ′2 =
∫ ∞
0
φξξ(n)dn (3.8)
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de forma que integrando la densidad de energ´ıa espectral para las diferentes frecuencias n,
se pueden obtener separadamente las contribuciones a la varianza de los diferentes taman˜os.
Ana´logamente, a partir de la covarianza de una componente de la velocidad con ξ, se puede
obtener su flujo, y la contribucio´n de cada escala a su valor global:
u′iξ′ =
∫ ∞
0
φuiξ(n)dn (3.9)
La eleccio´n del tipo y extensio´n de los promedios determina el significado estad´ıstico del mis-
mo, y de las fluctuaciones definidas a partir de la ecuacio´n 3.2. Por tanto, su eleccio´n debe
hacerse con sumo cuidado para interpretar correctamente los resultados. As´ı, por ejemplo,
(Andreas, 1988) muestra que la duracio´n de una medicio´n para que el flujo, varianza u otra
magnitud de intere´s que se pretende obtener sean estad´ısticamente significativos depende
fuertemente de las escalas que ma´s contribuyan a su valor, como las ecuaciones 3.8 y 3.9
plantean. En general, estos promedios pueden ser tanto espaciales como temporales, que en
principio sera´n diferentes. Sin embargo, en muchas circunstancias, por cuestiones de simpli-
cidad se plantea la hipo´tesis de ergodicidad, que supone la equivalencia entre ambos tipos
de promediado. Esta condicio´n se cumple (Stull, 1988) cuando la turbulencia es tanto ho-
moge´nea como estacionaria (que estad´ısticamente no cambia con el tiempo). En condiciones
estacionarias, se suele plantear tambie´n la hipo´tesis de la turbulencia congelada de Taylor, que
plantea que entonces los remolinos turbulentos permanecen ba´sicamente inalterados durante
su movimiento neto, por lo que su promedio medido desde un punto fijo puede considerarse
constante durante la observacio´n.
3.3.2. Promedios en modelos nume´ricos. Valores resueltos y submalla
Al aplicar los conceptos de promedio y fluctuacio´n a los resultados de un modelo nume´ri-
co tridimensional de alta resolucio´n LES, aparecen los conceptos de magnitud resuelta y
magnitud submalla. Se define una magnitud resuelta ξ como aquella que el modelo calcula
expl´ıcitamente en cada punto de la malla, mientras que la parte submalla corresponde a los
valores que el modelo no puede resolver por ser de taman˜o inferior a la resolucio´n del modelo,
y parametriza a trave´s de su esquema submalla a todo el volumen de cada celdilla, por ejem-
plo un flujo turbulento (u′iξ′). Para comparar los resultados frente a otros modelos o frente
a observaciones se suelen comparar los campos resueltos, pero promediados en cada plano
horizontal:
< ξ >=
1
N
N∑
i,j
ξi,j,k ⇒< ξ >=< ξ > (z) (3.10)
siendo (i, j) todos los puntos de un plano horizontal, y N el nu´mero total de puntos en ese
plano.<> denota ese promedio horizontal, que por tanto es so´lo funcio´n de z (´ındice k).
De esta forma, las comparaciones son estad´ısticamente mucho ma´s representativas. A partir
de este operador se definen diferentes magnitudes resueltas, como por ejemplo, los flujos
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turbulentos resueltos:
< w′ξ′ >res=
1
N
N∑
i,j
(< w > −wi,j,k)(< ξ > −ξi,j,k) (3.11)
El flujo turbulento resuelto as´ı obtenido sera´ representativo de la turbulencia asociada a los
taman˜os que van desde el dominio del modelo hasta los valores de su resolucio´n espacial,
frente al flujo submalla w′ξ′ que calcula el esquema SGS que el modelo emplea. Con mucha
frecuencia se elimina la notacio´n <> para el promedio horizontal, de forma que el campo
vertical se suele representar directamente por ξ(z), sin el s´ımbolo de promedio.
Diagno´sticos condicionados Otro aspecto estad´ıstico que se desarrollara´ en los cap´ıtulos
de resultados LES (cap´ıtulos 4, 5, 6), son los diagno´sticos condicionados, en los que se prome-
dian los valores en cada plano horizontal (i, j), pero so´lo a suba´reas del mismo, en funcio´n de
algu´n criterio, como por ejemplo aquellos puntos de velocidad ascendente(a↑i,j) o descendente
(a↓i,j):
a↑i,j =
{
1 si wi,j > 0
0 si wi,j ≤ 0
(3.12)
a↓i,j =
{
0 si wi,j ≥ 0
1 si wi,j < 0
(3.13)
de forma que si so´lo se promedia a esa fraccio´n de puntos seleccionados, se obtiene su promedio
horizontal asociado:
< ξ↑ > =
< ξi,ja
↑
i,j > N
< a↑ > N
=
< ξi,ja
↑
i,j >
< a↑ >
(3.14)
< ξ↓ > =
< ξi,ja
↓
i,j > N
< a↓ > N
=
< ξi,ja
↓
i,j >
< a↓ >
(3.15)
obteniendo entonces la magnitud ξ (temperatura, humedad, agua de nube, etc ..) so´lo en
zonas de ascensos (< ξ↑ >) o descensos (< ξ↓ >). El proceso de promediado horizontal so´lo
no es suficiente obtener resultados estad´ısticamente representativos, por lo que adema´s se
suelen realizar promedios temporales de esos perfiles promediados horizontalmente, y cuya
duracio´n depende de las condiciones de cada simulacio´n. En Duynkerke et al. (1999); Chlond
y Wolkau (2000); Stevens et al. (2001); Siebesma et al. (2002) se analizan el periodo de tiempo
necesario para cada uno de los casos de estudio LES de este trabajo.
3.4. Ecuaciones de evolucio´n de una capa l´ımite nubosa
Las ecuaciones ba´sicas que rigen el comportamiento y la evolucio´n en el tiempo de la capa
l´ımite planetaria son cinco: la ecuacio´n de estado de los gases y las de conservacio´n del
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momento, calor, humedad y masa.
Suponiendo el aire atmosfe´rico como un gas ideal, se tiene
p = ρRdTv (3.16)
siendo p la presio´n atmosfe´rica, Rd la constante de aire seco (constante de los gases dividida
por el peso molecular medio del aire seco), y Tv la temperatura virtual, que incluye los efectos
de la humedad.
La ecuacio´n de continuidad, o de conservacio´n de la masa:
∂ρ
∂t
+
∂
∂xj
(ρuj) = 0 (3.17)
siendo ρ la densidad del aire, y uj las componentes del viento.
Las ecuaciones de conservacio´n instanta´neas de viento, humedad y calor son:
∂ui
∂t
+ uj
∂ui
∂xj
= −δi3 g − 2εijkΩjuk + 1
ρ
∂p
∂xi
+ ν
∂2ui
∂x2j
(3.18)
∂θ
∂t
+ uj
∂θ
∂xj
= − 1
ρcp
(
∂Q∗j
∂x2j
)− L E
ρcp
+ νθ
∂2θ
∂x2j
(3.19)
∂rt
∂t
+ uj
∂rt
∂xj
=
Sr
ρ
+ νr
∂2rt
∂x2j
(3.20)
La ecuacio´n (3.18) es la ecuacio´n de movimiento o de Navier-Stokes, donde ui son las tres
componentes de la velocidad del viento (i=1,2,3), g es la constante gravitatoria, Ωj es la
velocidad de rotacio´n de la tierra (por lo que ese te´rmino representa el efecto de Coriolis), p es
la presio´n y ρ la densidad, y ν la viscosidad molecular. El primer principio de la termodina´mica
esta´ representado en la ecuacio´n (3.19), donde θ es la temperatura potencial, el te´rmino que
contiene LE representa los cambios de fase, mediante el calor latente L que se puede liberar,
Q∗ denota otro tipo de procesos de generacio´n o sumideros de calor que pudieran existir (por
ejemplo, los radiativos). La tercera ecuacio´n (3.20) es la conservacio´n de la humedad total,
representada por la humedad total (rt), donde Sr representa las posibles fuentes o sumideros
de humedad no incluidos en otros te´rminos. En ausencia de lluvia, hielo, u otras especies ma´s
que el vapor y el agua l´ıquida, esa magnitud se puede dividir en:
rt = rv + rc (3.21)
donde rv es la razo´n de mezcla y rc la cantidad de agua l´ıquida (frecuentemente tambie´n
denotada ql), por lo que la ecuacio´n 3.20 se divide en dos:
∂rv
∂t
+ uj
∂rv
∂xj
=
Srv
ρ
+
E
ρ
+ νrv
∂2rv
∂x2j
(3.22)
∂rc
∂t
+ uj
∂rc
∂xj
=
Src
ρ
− E
ρ
(3.23)
donde las posibles fuentes de humedad total se han separado en las de cada especie (Sr =
Srv +Src). E representa, como en la ecuacio´n de conservacio´n de la energ´ıa, la masa de vapor
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o agua presente en el cambio de fase, y se ha supuesto que la difusio´n molecular tiene un
efecto despreciable sobre las magnitudes l´ıquidas respecto del vapor de agua (Stull, 1988),
por lo que ese u´ltimo te´rmino so´lo aparece en la ecuacio´n del vapor.
3.4.1. Aproximaciones y simplificaciones
Una de las hipo´tesis ma´s sencillas para simplificar las ecuaciones es la de incompresibilidad
(densidad constante en movimientos lagrangianos, aunque por ana´lisis de escala en condi-
ciones t´ıpicas en la capa l´ımite (Stull, 1988) se llega a una aproximacio´n similar), de donde
entonces la ecuacio´n de continuidad 3.17 se reduce a:
∂uj
∂xj
= 0 (3.24)
De hecho, en las expresiones anteriores, se ha empleado la hipo´tesis de incompresibilidad, y
que coeficientes de viscosidad (ν, νθ, νr) constantes, pues se han empleado para aproximar las
tensiones de Reynolds (τij) de forma que
1
ρ
∂τij
∂xj
≈ ν ∂
2ui
∂x2j
(3.25)
Pero estas ecuaciones instanta´neas son dif´ıciles de aplicar en la pra´ctica, por la imposibilidad
real de medir valores estrictamente instanta´neos, e incluso su dif´ıcil explicacio´n conceptu-
al. Resulta muy importante entonces considerar las ecuaciones promediadas, mediante las
hipo´tesis de Reynolds (apartado 3.3). Adema´s, se suele emplear la denominada aproximacio´n
de Bousinessq, que considera las siguientes hipo´tesis, adema´s de las ya realizadas de incom-
presibilidad y viscosidad molecular constantes (Garratt, 1992):
• las fluctuaciones de cualquier propiedad del fluido son mucho menores que los valores
medios o de referencia: p′/p  1, θ′/θ  1, ρ′/ρ  1, y las fluctuaciones de presio´n
mucho menores que las de densidad o temperatura.
• Las fluctuaciones de densidad so´lo son significativas cuando de las multiplica por g, es
decir, que los cambios de densidad so´lo se consideran cuando afectan directamente a la
flotabilidad.
Para que esta hipo´tesis sea va´lida, debe cumplirse la denominada condicio´n de conveccio´n
somera o poco profunda, es decir, que la escala vertical de los movimientos sea pequen˜a com-
parada con la profundidad efectiva de la atmo´sfera (los primeros 8 km, en los que se puede
considerar constante su densidad), lo cual, para las ecuaciones que estudien so´lo la capa l´ımite,
es todav´ıa mejor aproximacio´n. Esta aproximacio´n se traduce en la pra´ctica en que al pro-
mediar las ecuaciones anteriores se desprecien las fluctuaciones de densidad excepto cuando
aparecen en combinacio´n con la gravedad, o, dicho de otra forma, “los cambios de densidad
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como resultado de cambios de temperatura so´lo son importantes si afectan directamente a la
flotabilidad” (Garratt, 1992).
Partiendo de las ecuaciones instanta´neas del aparatado anterior, desarrollando cada magnitud
mediante 3.2, promedia´ndolas a continuacio´n teniendo en cuenta las hipo´tesis de Reynolds,
se obtienen las siguientes ecuaciones de evolucio´n de las magnitudes medias (Stull, 1988):
∂ui
∂t
+ uj
∂ui
∂xj
= −δi3 g − 2εij3fcuk + 1
ρ
∂p
∂xi
+ ν
∂2ui
∂x2j
− ∂(u
′
ju
′
i)
∂xj
(3.26)
∂θ
∂t
+ uj
∂θ
∂xj
= − 1
ρcp
(
∂Q∗j
∂x2j
)− L E
ρcp
+ νθ
∂2θ
∂x2j
− ∂(u
′
jθ
′)
∂xj
(3.27)
∂rv
∂t
+ uj
∂rv
∂xj
=
Sr
ρ
+
E
ρ
+ νr
∂2rv
∂x2j
− ∂(u
′
jr
′
v)
∂xj
(3.28)
∂rc
∂t
+ uj
∂rc
∂xj
=
Src
ρ
− E
ρ
−−∂(u
′
jr
′
c)
∂xj
(3.29)
y tambie´n en las otras dos ecuaciones del sistema:
p = ρRdTv (3.30)
∂uj
∂xj
= 0 (3.31)
Los te´rminos finales comunes a las tres primeras ecuaciones, las de evolucio´n de las magnitudes
medias, tienen un aspecto muy similar:
−∂(u
′
jξ
′)
∂xj
(3.32)
Ese producto de perturbaciones promediado no tiene por que´ ser estad´ısticamente nulo, co-
mo ya se comento´ en el apartado anterior, y al tratarse del producto de una fluctuacio´n de
una componente de la velocidad con el de otra magnitud ξ, se puede hablar del flujo turbu-
lento de ξ en la direccio´n dada por esa componente de la velocidad. Estos te´rminos apare-
cen directamente en el proceso de promediado, sin haber realizado ninguna aproximacio´n.
Si esos te´rminos no existieran, las ecuaciones promediadas ser´ıan ana´logas a las ecuaciones
instanta´neas, por lo que muestran entonces de alguna manera que “la turbulencia debe ser
considerada al predecir la evolucio´n de la capa l´ımite turbulenta, incluso si estamos predicien-
do so´lo cantidades medias” (Stull, 1988). Pero entonces, conocidas las fuentes y sumideros de
las diversas magnitudes, esas ecuaciones no pueden todav´ıa resolverse, puesto que esos flujos
turbulentos son desconocidos, y habra´ que parametrizarlos o calcularlos de alguna manera. Es
el denominado problema del cierre. Un modelo nume´rico que quiera resolver esas ecuaciones
debera´ aproximar esos te´rminos de alguna manera en cada punto de su rejilla donde quiera
resolver las ecuaciones, mediante algu´n tipo de esquema submalla.
Con mucha frecuencia se realizan otras aproximaciones sobre estas ecuaciones, como la
hipo´tesis de homogeneidad horizontal, que sirve para despreciar los flujos horizontales frente
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a los verticales; que los te´rminos de viscosidad son mucho ma´s pequen˜os que los de los flujos
turbulentos, a partir de consideraciones de escala ; y la condicio´n de hidrostaticidad, que des-
precia las posibles aceleraciones verticales frente a las horizontales, simplificando la ecuacio´n
de movimiento para la tercera componente u3 ≡ w. No obstante, estas aproximaciones son
dependientes de las escalas en las que se quiera aplicar, y as´ı por ejemplo, la condicio´n de
hidrostaticidad no se cumple para simulaciones de alta resolucio´n (10-100 m), como sucede
en los estudios LES que se van a llevar a cabo en este trabajo.
3.4.2. El problema del cierre
Al intentar resolver las ecuaciones anteriores para obtener la evolucio´n de las magnitudes
promedio en el interior de la capa l´ımite, una vez conocidas las posibles fuentes y sumideros
de dichas magnitudes (Sξ), los flujos turbulentos son tambie´n inco´gnitas de esas ecuaciones,
como ya se ha planteado en el apartado anterior. Existen por tanto ma´s inco´gnitas que
ecuaciones, y el sistema no esta´ cerrado. Este problema se puede abordar de dos maneras:
• Expresar los flujos en funcio´n de las magnitudes medias, con que el sistema quedar´ıa
cerrado.
• Calcular las ecuaciones de evolucio´n de los flujos turbulentos, an˜adiendo nuevas ecua-
ciones de evolucio´n al sistema.
El problema de esta segunda opcio´n es que esas ecuaciones de evolucio´n contienen te´rminos
con productos triples de las perturbaciones, por lo que de nuevo se tendr´ıa un sistema de
ecuaciones no cerrado. Por tanto, algu´n o´rden de productos de perturbaciones debera´ ser
expresado o parametrizado en funcio´n de magnitudes de orden anterior, para as´ı poder cerrar
el sistema de ecuaciones. Las diversas hipo´tesis empleadas para justificar y desarrollar los
diferentes tipos de cierres constituyen un campo muy activo de investigacio´n, y da lugar a
las principales diferencias entre los modelos que estudian la capa l´ımite. Una parametrizacio´n
es, por definicio´n, una aproximacio´n a la realidad, en la que o por su complejidad o por un
conocimiento no completo de su f´ısica, se realiza una simplificacio´n de esos procesos, esperan-
do que, aunque imperfecta, al menos sea aceptablemente representativa de los mismos.
Una caracter´ıstica muy importante de las parametrizaciones que cierran las ecuaciones es su
condicio´n de local o no local. Es decir, que se expresen en cada punto en funcio´n de valores de
las magnitudes de orden inferior en ese mismo punto, o que lo hagan en funcio´n de valores de
una zona ma´s extensa. Estas diferentes aproximaciones tienen una clara componente f´ısica:
por ejemplo, en condiciones convectivas t´ıpicas, un cierre local no sera´ una aproximacio´n cor-
recta, pues la conveccio´n mezcla toda la capa l´ımite, y la parametrizacio´n deber´ıa considerar
valores de las magnitudes en toda la capa, y no so´lo las de cada punto.
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Cierres de orden uno
La aproximacio´n ma´s sencilla para cerrar el sistema de ecuaciones de evolucio´n consiste en
suponer los flujos proporcionales al gradiente de su valor medio. Para una magnitud ξ, y
considerando la direccio´n vertical, se tiene la siguiente expresio´n:
w′ξ′ = −Kξ ∂ξ
∂z
(3.33)
Esta aproximacio´n describe la parametrizacio´n del transporte turbulento (w′ξ′) que mezcla la
magnitud ξ mediante la proporcionalidad entre el flujo y su gradiente en su misma direccio´n.
El signo negativo expresa que la mezcla se produce de zonas de mayor a menor valor de ξ. El
coeficiente de proporcionalidad Kξ, se denomina difusividad turbulenta, viscosidad turbulenta,
coeficiente de transferencia turbulenta o coeficiente de intercambio turbulento. La expresio´n
(3.33) es ana´loga (cuando ξ es una componente de la velocidad) a la empleada para aproximar
las tensiones turbulentas a los gradientes de velocidad (3.25), siendo all´ı las constantes de
proporcionalidad los coeficientes viscosos (ν). Sin embargo, el valor deK es t´ıpicamente varios
o´rdenes de magnitud superior, por lo que este ana´lisis de escala sirve para despreciar los
te´rminos viscosos frente a los turbulentos, al menos sus componentes verticales. Las unidades
deK son [K]=m s−1·m, es decir, una expresio´n del tipo velocidad×longitud. Se puede suponer
entonces que existen una velocidad y una longitud que caracterizan las escalas involucradas
en la f´ısica de la capa l´ımite que la expresio´n 3.33 esta´ intentando representar. Este coeficiente
Kξ depende entonces de las condiciones atmosfe´ricas concretas, pero tambie´n de la magnitud
ξ cuyo flujo se este´ intentando aproximar. En principio, no tienen por que´ coincidir (Kθ 6=
Krv 6= Ku), pues los mecanismos y eficiencia de mezcla respecto a su gradiente pueden ser
diferentes. No obstante, parece razonable pensar que existe alguna proporcionalidad entre
ellas, y por simplicidad, en muchos estudios se considera su equivalencia. La expresio´n (3.33)
corresponde a un cierre local, pues esos gradientes se calculan en el mismo punto en el que
se quiere obtener el flujo. Esta caracter´ıstica constituye una de las mayores limitaciones de
esta teor´ıa, pues por ejemplo, en situaciones convectivas “hay grandes remolinos asociados al
ascenso de aire ca´lido que transportan calor de zonas calientes a fr´ıas, sin importar el valor
del gradiente local del ambiente de fondo”(Stull, 1988). Adema´s, en una capa bien mezclada,
los gradientes pueden ser localmente muy pequen˜os, por lo que incluso esa proporcionalidad
es cuestionable, sucediendo por ejemplo que el flujo turbulento tenga el mismo signo que el
gradiente de dicha magnitud. La expresio´n contragradiente de Deardorff (1972) intenta incluir
este feno´meno sin que la teor´ıa K quede invalidada completamente:
w′ξ′ = −K(∂ξ
∂z
− γξ) (3.34)
donde γξ es un te´rmino adicional para evitar la singularidad del gradiente nulo y tener en
cuenta la posibilidad de que exista flujo incluso cuando no exista gradiente. Las teor´ıas de
mezcla turbulenta no local parecen ma´s adecuadas para describir situaciones como e´sta,
aunque debido a su dif´ıcil manejo en los modelos nume´ricos, su uso no es muy extendido. No
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obstante, la no localidad puede tambie´n ser considerada de alguna forma dentro de las teor´ıas
K, a trave´s del ca´lculo de la longitud y velocidad caracter´ısticas de forma que incluyan este
concepto. En el apartado 3.5.4 se describe detalladamente la parametrizacio´n de la mezcla
turbulenta a trave´s de una longitud de mezcla, aplicable a esta teor´ıa K del cierre de primer
orden.
Cierres de orden 1.5
El siguiente nivel para el cierre de las ecuaciones consiste en plantear las ecuaciones de
evolucio´n de todos los productos de perturbaciones que aparecen en los u´ltimos te´rminos de las
ecuaciones del apartado anterior. Existe sin embargo una opcio´n intermedia, un compromiso
entre las teor´ıas de primer orden y los cierres de segundo orden: an˜adir a las ecuaciones
(3.26),(3.27),(3.28) y (3.29) so´lo una ecuacio´n de evolucio´n ma´s, la de la energ´ıa cine´tica
turbulenta (TKE11, e). La TKE se define como
e ≡ 1
2
(u′2 + v′2 + w′2) (3.35)
es decir, es el producto de las varianzas de las tres componentes de la velocidad. Se trata pues
de una energ´ıa cine´tica por unidad de masa, aunque no con las velocidades, sino sus pertur-
baciones o fluctuaciones. La TKE tiene una interpretacio´n intuitiva sencilla: para cualquier
velocidad media dada, cuanto mayores sean las fluctuaciones de los valores instanta´neos en
torno a ella (reflejo de una mayor actividad turbulenta), el valor de e sera´ ma´s alto, cuantif-
icando entonces de alguna forma la intensidad de la turbulencia. A partir de la ecuacio´n de
evolucio´n de cada varianza u′i (obtenida al promediar la ecuacio´n de movimiento, tras apli-
carle la descomposicio´n de Reynolds, multiplicarla por las perturbaciones u′i y posteriormente
promediarlas, (Stull, 1988)), se llega a la ecuacio´n de evolucio´n de la TKE:
∂e
∂t
+ uj
∂e
∂xj︸ ︷︷ ︸
I
= u′iu′j
∂ui
∂xj︸ ︷︷ ︸
II
+ δi3
g
θv
u′iθ′v︸ ︷︷ ︸
III
+
∂u′je
∂xj︸ ︷︷ ︸
IV
+
∂u′jp′
∂xj︸ ︷︷ ︸
V
+ ︸︷︷︸
V I
(3.36)
Esta ecuacio´n es muy interesante, pues los te´rminos de la derecha tienen una interpretacio´n
f´ısica muy clara, ya que expresan las fuentes, sumideros y procesos de transporte que modif-
ican con el tiempo la intensidad de la turbulencia (la TKE):
I) Variacio´n temporal de TKE (con su parte local ma´s su parte advectiva).
II) Te´rmino de cizalla. Representa la generacio´n de energ´ıa cine´tica turbulenta asociada
a las diferencias de velocidad entre las capas, o entre un punto y otro, por lo que es
siempre un te´rmino de generacio´n de energ´ıa.
III) Te´rmino de flotabilidad. Representa la generacio´n o destruccio´n de TKE debido a las
diferencias de temperatura. Sera´ generador de energ´ıa turbulenta en situaciones de
inestabilidad te´rmica, pero en casos de estabilidad la destruye.
11TKE: Turbulent Kinetic Energy
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IV) Transporte directo o redistribucio´n de TKE, de forma que integrada a toda la capa es
nula.
V) Transporte de TKE a trave´s de las perturbaciones de presio´n.
VI) Disipacio´n. Bajo la letra  se expresa la fo´rmula ma´s compleja:
 = −νui∂
2u′i
∂x2j
≈ ν ∂u
′
i
∂xj
2
(3.37)
Este te´rmino representa la disipacio´n de TKE en las escalas donde la viscosidad es
importante, es decir, en escalas muy pequen˜as. Esta expresio´n es por tanto compleja,
por lo que para cerrar la ecuacio´n de evolucio´n de la TKE, debera´ ser parametrizada.
Suponiendo que la resolucio´n del modelo se encuentra dentro del subrango inercial, la
teor´ıa de Kolmogorov (1942) permite expresarla en funcio´n de la propia TKE y una
longitud asociada a los remolinos ma´s grandes (Cuxart, 1997).
An˜adir una u´nica ecuacio´n de evolucio´n ma´s al cierre de primer orden incorpora mucha
informacio´n de los procesos f´ısicos fundamentales de generacio´n, transporte y destruccio´n
de turbulencia. Esta ecuacio´n (3.36) muestra tambie´n la compleja interaccio´n de escalas
implicadas en los procesos turbulentos: el te´rmino de flotabilidad representa t´ıpicamente la
generacio´n de turbulencia por un remolino que ocupa toda la capa l´ımite (taman˜os de 1 km
= 103 m), mientras que la disipacio´n de energ´ıa se produce en escalas milime´tricas (10−3
m). Por tanto, cada te´rmino no so´lo expresa procesos diferentes, sino que lo hace en escalas
tambie´n diferentes. Esta transferencia de energ´ıa entre escalas corresponde a la cascada de
energ´ıa descrita en el apartado 3.2.1 al analizar la descripcio´n espectral de la capa l´ımite.
Sin llegar a resolver el sistema completo de segundo orden, existen otros cierres un poco
ma´s complejos que e´ste, por ejemplo el denominado cierre E-, donde se an˜ade una segunda
ecuacio´n de evolucio´n para el te´rmino de disipacio´n de la ecuacio´n de evolucio´n de la TKE, o
tambie´n a veces para la longitud de mezcla caracter´ıstica que aparece en la parametrizacio´n
de la teor´ıa K.
Cierres de orden superior
Parece lo´gico pensar que si las ecuaciones de evolucio´n de las magnitudes medias obtienen
resultados aceptables al aproximar los flujos turbulentos, para obtener una evolucio´n correcta
de esos flujos turbulentos o perturbaciones de segundo orden, bastar´ıa con parametrizar los
productos triples de perturbaciones de manera ana´loga al cierre de orden anterior. En general,
estos cierres de orden superior se basan en relaciones de proporcionalidad con gradientes de
orden inferior y longitudes caracter´ısticas como coeficientes de proporcionalidad, aunque su
obtencio´n y justificacio´n a partir de argumentos f´ısicos resulta mucho ma´s compleja. En
general, las parametrizaciones de cualquier orden se considera que debe cumplir algunas
reglas intuitivas y f´ısicamente razonables (Donaldson, 1973):
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• Deben ser dimensionalmente iguales al te´rmino desconocido a parametrizar.
• Deben tener las mismas propiedades tensoriales, en el sentido de que las transforma-
ciones de coordenadas mantenga invariantes las expresiones aproximadas.
• Debe tener tambie´n las mismas simetr´ıas.
• Debe ser invariante bajo traslaciones de coordenadas.
• Debe cumplir las mismas ecuaciones de balance y limitaciones que las magnitudes a
parametrizar.
Este tipo de cierres de orden superior han sido desarrollados desde los an˜os 70 para estudiar
diferentes situaciones en la capa l´ımite atmosfe´rica, tambie´n de forma correlativa con el
aumento de la capacidad de ca´lculo de las computadoras, pero su estudio y descripcio´n
detallada quedan fuera de los objetivos de este trabajo.
3.4.3. Aspectos espec´ıficos de una capa l´ımite nubosa
En presencia de procesos de cambio de fase, respecto al caso seco la ecuacio´n de evolucio´n
de humedad y de agua de nube pasan a ser fundamentales en la descripcio´n f´ısica de la capa
l´ımite. La humedad deja de ser aproximadamente un escalar pasivo (incluso no tenido en
cuenta para estudiar la dina´mica de la capa l´ımite), y la descripcio´n del transporte del agua
de nube pasa a jugar un papel muy importante para la f´ısica global de toda la capa l´ımite, y
en concreto, para determinar la localizacio´n de fuentes y sumideros de energ´ıa. Las fuentes de
humedad no so´lo provienen desde el suelo, sino que los procesos de condensacio´n y evaporacio´n
en el interior de las nubes son claves para calcular los te´rminos (Srv , Src) de sus ecuaciones
de evolucio´n. En la ecuacio´n de la termodina´mica (3.27) el te´rmino de condensacio´n (L E)
en las zonas donde se encuentren las nubes (de posicio´n variable) es ahora muy relevante,
adema´s del suministro de calor desde el suelo.
Desde un punto de vista ma´s general, el uso de las variables conservativas θl y rt para estudiar
la capa l´ımite nubosa simplifica el estudio de los procesos y las ecuaciones que lo describen. El
ana´lisis de su evolucio´n temporal, su estructura espacial y sus flujos turbulentos presenta un
gran intere´s para obtener de forma sencilla las principales caracter´ısticas de una capa l´ımite
nubosa. El empleo de estas magnitudes permite adema´s que las ecuaciones de evolucio´n se
reduzcan a las estudiadas en el caso seco cuando rc=0.
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3.5. Parametrizaciones importantes en procesos nubosos
El desarrollo de las diferentes parametrizaciones f´ısicas a lo largo del tiempo ha ido en paralelo
con la mejora de la informacio´n proveniente de las diferentes campan˜as de observacio´n, que
sirven para corroborar o descartar las conclusiones obtenidas por dicha parametrizacio´n, y
tambie´n por el aumento de la capacidad de ca´lculo de los ordenadores, que, al aumentar la
resolucio´n de los modelos, ha permitido que los modelos consideren de forma resuelta procesos
cada vez de menor escala. Se describen a continuacio´n las parametrizaciones ma´s analizadas
y de mayor importancia en el estudio de una capa l´ımite nubosa:
3.5.1. Procesos radiativos
Radiacio´n de onda larga En el apartado 2.6.3 se describio´ la fuerte dependencia de la di-
vergencia radiativa infrarroja respecto de la cantidad de agua mostrada por las observaciones
(Brost et al., 1982). Debido a la superficie irregular de la interfase superior de la capa nubosa
de estratocu´mulos, resulta complejo parametrizar este proceso que se sabe es ba´sico en la
dina´mica de la capa nubosa. Los modelos de capa bien mezclada, por ejemplo, no pueden
representar esta transicio´n tan brusca, pues consideran toda la columna bien mezclada. Lilly
(1968) propuso entonces situar la zona de enfriamiento radiativo por encima de los l´ımites de
la regio´n de conveccio´n turbulenta. Deardorff (1976) rebatio´ esta hipo´tesis, al plantear que
la turbulencia y la zona de enfriamiento radiativo deber´ıan interaccionar entre s´ı, con lo que
ambas zonas deber´ıan acabar por mezclarse. Kahn y Businger (1979) la situaron parcialmente
dentro de la zona turbulenta y parcialmente dentro de la zona de la inversio´n. A trave´s de una
simulacio´n LES, Deardorff (1980b) mostro´ la sensibilidad de los resultados a la localizacio´n
relativa de ambos procesos, y Deardorff (1981) estudio´ la dependencia de la fraccio´n de la
zona de divergencia radiativa y de inversio´n en la cima de la capa l´ımite, obteniendo un valor
de esa fraccio´n ma´s cercano a 1 cuanto ma´s extensa fuera la capa nubosa. Por tanto, los mod-
elos de alta resolucio´n (LES) que estudian la capa l´ımite cubierta por estratocu´mulos deben
escoger una resolucio´n vertical en torno al taman˜o de 20-25 m(Moeng, 1986), para poder
resolver la zona de enfriamiento radiativo en un u´nico nivel al menos. Una parametrizacio´n
de este flujo radiativo muy sencilla (que se empleara´ en el caso de estudio del cap´ıtulo 4),
prescribe la divergencia del flujo radiativo de onda larga como una funcio´n exponencial de la
cantidad de agua l´ıquida integrada verticalmente, obtenida a partir de las consideraciones de
los ana´lisis observacionales de Stephens (1978).
Radiacio´n de onda corta Ma´s compleja que radiacio´n de onda larga, pues aunque de-
pende tambie´n de la cantidad de agua l´ıquida, es funcio´n directa del a´ngulo de incidencia
del sol (a´ngulo cenital), es decir, de la hora del d´ıa. Al igual que la radiacio´n de onda larga,
existen complejos esquemas que describen detalladamente los procesos de absorcio´n, reflexio´n
y transmisio´n de los flujos radiativos segu´n los diferentes gases que existen en la atmo´sfera
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y las bandas de longitud de onda en las que son activos. No obstante, para estudios de alta
resolucio´n de corta duracio´n en el tiempo, y donde se pretende analizar la influencia de las
nubes en la dina´mica turbulenta de la capa l´ımite, se puede simplificar el proceso, suponien-
do simplemente una dependencia global de la cantidad de agua, similar a la parametrizacio´n
comentada para la onda larga. Diferira´ de ella en que, como se describio´ en el apartado 2.6.3,
la divergencia radiativa penetra en la capa nubosa hasta una profundidad mucho mayor que
en la capa nubosa, por lo que la expresio´n debera´ incluir esa diferente proporcionalidad. Pero
tambie´n habra´ que an˜adir la dependencia del a´ngulo cenital, de forma que se obtenga un flujo
radiativo que var´ıe con la hora del d´ıa, como se propuesta de Shettle y Weinman (1970).
3.5.2. Entrainment
Estratocu´mulos La para´metro ma´s usual para cuantificar este feno´meno es el denominado
ritmo o velocidad de entrainment (we), definido como el ritmo temporal (por unidad de
volumen) al que el aire caliente por encima de la nube es mezclado por entrainment con e´sta.
En condiciones en las que existe una velocidad de gran escala de tipo subsidente,(wsubs),
se puede calcular se forma sencilla esta velocidad de entrainment, conociendo tambie´n la
variacio´n de la altura promedio de la capa l´ımite (h) teniendo entonces (Duynkerke, 1998):
dh
dt
= wsubs + we (3.38)
De donde despejando we se puede conseguir su valor de forma sencilla, concidos los otros dos
te´rminos.
Lilly (1968), en su estudio de la capa l´ımite de estratocu´mulos mediante un modelo de capa
de mezcla, asocia el flujo turbulento en la cima del modelo con el salto en la zona de la
inversio´n de cualquier variable conservativa χ (rnp o θe) a trave´s de we:
(w′χ′)top = −we∆χ (3.39)
donde por tanto we cuantifica el impacto que la diferencia de valores a un lado y otro de la
interfase genera por la mezcla a pequen˜a escala (el entrainment) sobre la turbulencia dentro
de la nube. En una capa l´ımite convectiva seca se ha encontrado una expresio´n que relaciona
el valor del flujo turbulento de temperatura en la cima de la capa y en superficie, de forma
que
(w′θ′v)h = −A(w′θ′v)s (3.40)
es decir, que el flujo en la cima es una fraccio´n (A ' 0.2, Stull (1976)) del valor en superficie,
de forma que el proceso de entrainment queda relacionado directamente con el principal
suministrador de energ´ıa para generar turbulencia en una capa l´ımite seca (los flujos de calor
en superficie).
En cambio, en una capa l´ımite de estratocu´mulos, los procesos generadores de flotabilidad no
so´lo tienen lugar en el suelo. Por analog´ıa con la expresio´n anterior, se propuso cuantificar
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el flujo en la cima de la capa nubosa a partir de la flotabilidad integrada a toda la capa
(Deardorff, 1976). Nicholls y Turton (1986) muestran esa dependencia global mediante la
siguiente expresio´n:
we
w∗
=
A
Ri∗
(3.41)
donde
w∗ = c1
∫ h
0
g
θ0
w′θ′vdz (3.42)
Ri∗ =
g
θ0
∆θvh
w2∗
(3.43)
w∗ es una velocidad convectiva de escala, y Ri∗ es el nu´mero de Richardson12 convectivo o
del flujo, promediado a toda la capa (Garratt, 1992), que incluye el salto de θv en la inver-
sio´n. La ecuacio´n anterior expresa por tanto la dependencia de we respecto a la flotabilidad
integrada a toda la capa, y del salto de temperatura. Existen mu´ltiples propuestas para in-
cluir los efectos netos de la flotabilidad neta en presencia de nubes en la parametrizacio´n de
la velocidad de entrainment. Randall (1984) resume tres formas de ca´lcular el posible efecto
neto de la flotabilidad a partir de diferentes particiones de la flotabilidad en contribuciones de
produccio´n y de destruccio´n, conocidas como euleriana, por procesos y lagrangiana. Aunque
no existe un consenso claro sobre cual de ellas es mejor aproximacio´n, los u´ltimos estudios
(VanZanten et al., 1999; Lock y MacVean, 1999) parecen indicar que la mejor aproximacio´n
ser´ıa la propuesta por Stage y Businger (1981), la denominada particio´n por procesos, donde
se supone que cada uno de ellos contribuye de forma integrada, o bien a la generacio´n o bien
a la destruccio´n de TKE.
Otros procesos que tienen lugar en esa zona de interfase podr´ıan ser tenidos tambie´n en cuen-
ta en esta parametrizacio´n, y as´ı por ejemplo, Stull (1988) propone relacionar entrainment
con el salto del flujo radiativo y de temperatura en la zona de la inversio´n.
Cu´mulos Cuando se analiza una capa l´ımite con cu´mulos, la parametrizacio´n del entrain-
ment es sustancialmente diferente a la de estratocu´mulos. Por ejemplo, Lin y Arakawa (1997a),
observan que esta parametrizacio´n debe intentar formular el efecto colectivo de las nubes
cu´mulo sin poder predecir nubes individuales. Tambie´n debe dar cuenta de los procesos de
entrainment y detrainment lateral del cu´mulo en crecimiento, as´ı como del entrainment en
su cima. La forma de definir el ritmo de entrainment es aqu´ı ligeramente diferente, al tener
que considerar una fraccio´n menor de 1 cubierta por nubes. Se define entonces el denomi-
nado ritmo de entrainment fraccional  (Arakawa y Schubert, 1974). Segu´n Gregory (2001),
las diferentes campan˜as experimentales y mediciones de laboratorio, junto con los resultados
12El nu´mero de Richardson se define de forma gene´rica (Stull, 1988) como el cociente entre los te´rminos de
flotabilidad (III) y cizalla (IV) de la ecuacio´n de evolucio´n de la TKE (3.36). A partir de esa definicio´n, existen
diversas expresiones de ca´lculo de esta magnitud segu´n se aproximen esos te´rminos, como la aqu´ı mostrada. El
nu´mero de Richardson relaciona los dos factores generadores de turbulencia, y sirve por tanto para cuantificar
las condiciones de estabilidad del flujo turbulento.
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obtenidos a partir de los LES, muestran una gran variedad de valores para esta magnitud,
tanto verticalmente en cada nube, como entre los cu´mulos de poco desarrollo (los estudia-
dos en este trabajo) y los generados en la conveccio´n profunda. Siebesma y Cuijpers (1995)
sugieren que este ritmo de entrainment puede variar entre 1 y 3 ·10−3 m−1. Al expresar el
gradiente vertical de una magnitud termodina´mica ξ (t´ıpicamente θl o qt) dentro de la nube,
el entrainment fraccional  permite cuantificar su relacio´n con las diferencias de valores de ξ
dentro de la nube n y el valor del entorno ambiental e de la siguiente manera:
∂ξn
∂z
= −(ξn − ξe) (3.44)
Existe mu´ltiples propuestas para describir el ritmo de entrainment fraccional, en funcio´n de
los principales factores que controlan la dina´mica interna de los cu´mulos. Pruppacher y Klett
(1997) plantean la siguiente expresio´n:
 =
1
m
dm
dz
=
1
l
(3.45)
donde m es la masa de una parcela saturada dentro de la nube, y l una longitud caracter´ıstica
de los procesos de mezcla en su interior.
O tambie´n
 =
1
wcτ
(3.46)
siendo wc la velocidad t´ıpica de ascenso de las corrientes dentro de la nube y τ un tiempo
caracter´ıstico de vida asociado a su disolucio´n por entrainment (Siebesma, 1998). Suponiendo
este tiempo τ equivalente al tiempo de caracter´ıstico de un remolino que recorre toda la
profundidad de la nube (hc), se puede considerar que wcτ = hc, y por tanto:
 ∝ 1
hc
(3.47)
Otras expresiones de  (Blyth, 1993) lo suponen inversamente proporcional al radio de las
plumas ascendentes y proporcional a una constante de laboratorio α mediante  = 2αR .
En general, el concepto de entrainment fraccional en cu´mulos aparece ligado a los denomina-
dos esquemas de flujo de masa, que intentan parametrizar los procesos de mezcla en el interior
de las nubes cu´mulo a trave´s del transporte neto de estas nubes, y de su intercambio con
el ambiente circundante, determinado en buena medida por esta magnitud. En el apartado
3.5.4 se describen estos esquemas un poco ma´s detalladamente.
3.5.3. Flujos en superficie
Los intercambios de masa, calor y cantidad de movimiento entre la superficie y la atmo´sfera
son en general muy complejos de calcular, pues en esta interfase existen muchos procesos
que intervienen simulta´neamente. Los flujos de calor y humedad desde el suelo hacia la
atmo´sfera dependen, por ejemplo, del equilibrio radiativo en la superficie (dependiente por
ejemplo de la nubosidad presente en la atmo´sfera); de la evapotranspiracio´n de la cubierta
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vegetal presente en el suelo, o de la cantidad de superficie l´ıquida (r´ıos, lagos, mares,...)
que exista en el a´rea considerada; o la estructura orogra´fica ma´s o menos compleja, que
condicionara´ esos intercambios. En este trabajo se pretende emplear una parametrizacio´n de
estas transferencias lo ma´s sencillas posibles, por lo que se empleara´n expresiones de tipo drag
(arrastre o resistencia aerodina´mica) o bulk (globales o groseros) (Stull, 1988), que suponen
una primera aproximacio´n muy sencilla a estos mecanismos de transporte, en condiciones
simplificadas, como puede suceder en la superficie del oce´ano, y sin condiciones de viento
intenso o estratificaciones te´rmicas fuertes, de forma que los flujos de temperatura y humedad
saturante en superficie se pueden expresar como:
(w′θ′)s = −CHM(θ − θs) (3.48)
(w′r′vsat) = −CEM(rv − rvsat) (3.49)
donde M es el mo´dulo del viento en el primer nivel del modelo, y CE ,CH son coeficientes
adimensionales, denominados de intercambio globales (bulk coefficients), que en condiciones
de estratificacio´n neutra var´ıan entre 1 y 5·10−5. Los flujos de momento en superficie se
pueden expresar de forma similar a los flujos de calor y humedad, a trave´s de la velocidad de
friccio´n (u∗), y el coeficiente de drag CD:
u2∗ ≡ (w′u′2 + w′v′2)1/2 = CDM2 (3.50)
de forma que entonces cada componente del viento se expresa como
w′u′ = −CDMu (3.51)
w′v′ = −CDMv (3.52)
En general, la forma de calcular CD y los dema´s coeficientes de intercambio depende tambie´n
de las condiciones de estabilidad te´rmica de la atmo´sfera m’as pro´xima al suelo. Una forma
de cuantificar estos efectos de no neutralidad bajo las que se definieron esos coeficientes tan
simples es a trave´s de relaciones de similaridad, que expresan a partir de para´metros adimen-
sionales los diferentes procesos involucrados. Esta dependencia se suele expresar mediante
funciones relacionadas con el nu´mero de Richardson (f(Ri)), o de la longitud de Obukhov13
L y las funciones adimensionales (ζ = z/L, siendo z la altura) asociadas de Monin-Obukhov
Ψ(ζ), que incorporan esos efectos adicionales de forma emp´ırica y global.
3.5.4. Mezcla turbulenta
En las ecuaciones promediadas de evolucio´n de la capa l´ımite descritas en el apartado 3.4 se
mostro´ que los efectos de la mezcla turbulenta aparecen expl´ıcitamente en los u´ltimos te´rminos
de las ecuaciones 3.26, 3.27, 3.28 y 3.29. El problema del cierre de estas ecuaciones (apartado
13La longitud de Obukhov L = − u3∗
k(g/θv)w′θ′v
(Garratt, 1992) es un para´metro que cuantifica las condiciones
de estabilidad a trave´s de la velocidad de friccio´n (u∗) y la flotabilidad (w′θ′v)
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3.4.2) plantea diversas formas de obtener los flujos turbulentos, tanto su parametrizacio´n en
funcio´n de magnitudes de primer orden, como el uso de ecuaciones de evolucio´n de los mismos.
En este apartado nos concentraremos en el ana´lisis de las aproximaciones de los cierres de
primer orden tipo K, y la importancia del empleo de una longitud de mezcla, y la influencia
de la presencia de nubes. Como contraste con esta parametrizacio´n de los flujos turbulentos
a trave´s de la teor´ıa K, se describira´ someramente una parametrizacio´n muy extendida para
calcular esos flujos turbulentos en presencia de nubes cu´mulo, los llamados esquemas de flujo
de masa.
Parametrizacio´n de K. Longitud de mezcla
De manera general, Garratt (1992) plantea tres tipos de aproximaciones que se pueden realizar
para obtener una expresio´n de K:
I) Prescribir el valor de K, a partir de mediciones, y de forma ma´s simplificada, un valor
constante (como se propone para obtener la espiral del Ekman).
II) Prescribir la forma de los perfiles de K, t´ıpicamente en funcio´n de la estabilidad de la
capa, dependiente del nu´mero de Richardson.
III) Prescribir la dina´mica de K. Esta aproximacio´n prescribe t´ıpicamente K como funcio´n
de una cierta longitud maestra, y la ra´ız de la energ´ıa cine´tica turbulenta, es decir, una
velocidad de escala.
A continuacio´n se describen algunos estudios relacionados con la obtencio´n de la longitud de
mezcla propuesta en esa aproximacio´n III)
Teor´ıa de Prandtl A partir de los conceptos empleados en el ana´lisis de la mezcla en un
flujo viscoso, Prandtl (1925) propuso una descripcio´n de la turbulencia ana´loga: el recorri-
do libre medio molecular (la distancia que avanza una parcela fluida antes de ser mezclada
con el flujo medio viscoso), se convierte en la longitud de mezcla turbulenta, como la distan-
cia que recorre una parcela fluida inmersa en el flujo turbulento antes de mezclarse con e´l.
Matema´ticamente se puede expresar as´ı: sea una magnitud ξ(z) de una parcela en un punto
z, y que recorre verticalmente una distancia l (taman˜o asimilable a un remolino turbulento),
hasta mezclarse de nuevo con el flujo medio, donde la magnitud tiene un valor ξ(z + l). En
esa mezcla, el flujo sufre una perturbacio´n en su valor ξ′, que se puede aproximar mediante
un desarrollo de Taylor de orden 1 respecto al valor medio:
ξ′ = ξ(z + l)− ξ(z) ≈ (ξ(z) + l∆ξ
∆z
)− ξ(z) = l∆ξ
∆z
(3.53)
ξ puede ser la temperatura, humedad, viento, o cualquier otra variable atmosfe´rica. Expre-
sando el flujo turbulento vertical de ξ como el producto de la perturbacio´n de esa magnitud
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(ξ′) y la velocidad vertical (w′), y asumiendo que la perturbacio´n vertical de la velocidad es
equivalente a la perturbacio´n generada en la velocidad horizontal (w′ ≡ u′), al promediar ese
producto se llega a
w′ξ′ = l
∆u
∆z
· l∆ξ
∆z
(3.54)
Si comparamos esta expresio´n con la definicio´n de K (ecuacio´n 3.33), se obtiene lo siguiente:
K = l2
∆u
∆z
(3.55)
Tal y como ha sido deducida por la analog´ıa de Prandtl, l representa el taman˜o de los
remolinos que realizan el transporte turbulento, por lo que cuanto mayores sean, indicara´ una
mezcla mayor. Es entonces razonable esta proporcionalidad directa entre K y l, al expresar
ambos la intensidad de la mezcla turbulenta. El otro factor de proporcionalidad es el gradiente
vertical de la velocidad horizontal (la cizalla del viento), que es claramente tambie´n un factor
generador de turbulencia, y mayor cuanto ma´s fuerte sea su gradiente. La analog´ıa de Prandtl
confirma la posibilidad de parametrizar el transporte turbulento en la teor´ıa K a trave´s de
la correcta prescripcio´n de esa longitud de mezcla l.
Parametrizacio´n de K en la capa superficial En la capa superficial (los primeros cm
ma´s cercanos al suelo) se puede obtener una parametrizacio´n deK relativamente sencilla. All´ı,
las tensiones de Reynolds, y por tanto los flujos de momento, pueden suponerse constantes.
En condiciones de estratificacio´n te´rmica neutra, so´lo existen efectos meca´nicos. Suponiendo
entonces que la longitud caracter´ıstica de los remolinos es proporcional a la altura z desde el
suelo,
l = kz (3.56)
donde k es la constante adimensional de Von Karman, cuyo valor se ha estimado entre 0.35
y 0.4. Definiendo una velocidad de escala u∗ proporcional a los flujos de momento constantes
(u∗ = (w′u′)1/2), se puede resolver la ecuacio´n (3.54):
u2∗ = k
2z2
(
∂u
∂z
)2
⇒ u(z) = u∗
k
ln
z
z0
(3.57)
siendo z0 una cierta altura en la que u=0, conocida como longitud aerodina´mica de rugosidad.
El resultado es el conocido perfil logar´ıtmico de velocidad. Comparando con la ecuacio´n (3.33),
se obtiene una expresio´n para K muy sencilla:
K = kzu∗ (3.58)
La relacio´n dimensional de K queda claramente reflejada en esta expresio´n, mediante una
longitud de escala (en este caso la altura z desde el suelo), y la velocidad de escala (u∗), que
cuantifica el flujo de momento en el suelo. Al estar en condiciones neutrales, u´nicamente los
efectos efectos meca´nicos determinan el intercambio turbulento en una capa superficial neutra,
y ello es tenido en cuenta en la expresio´n de K a trave´s de u∗. En general, si se consideran los
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posibles efectos de la estabilidad te´rmica en la capa superficial, esta parametrizacio´n puede
generalizarse a trave´s de, por ejemplo, las funciones de Monin-Obukhov Ψ(ζ) (Stull, 1988),
de forma que entonces
K = kzu∗Ψ(ζ) (3.59)
Garratt (1992) define de una forma ma´s general una dependencia de K de las condiciones
del flujo, mediante una generalizacio´n de la teor´ıa de Prandtl:
K = l2|∂u
∂z
|fs(Ri) (3.60)
donde f(Ri) es una funcio´n emp´ırica del nu´mero de Richardson. Existen mu´ltiples expresiones
para esta funcio´n emp´ırica, con coeficientes calculados a partir de observaciones o de la
modelizacio´n (Stull, 1988).
Longitud de mezcla. Consideraciones generales El coeficiente de difusio´n K por enci-
ma de la capa superficial puede considerarse proporcional a la TKE, pues ambos esta´n rela-
cionados directamente con la intensidad de la turbulencia (Garratt, 1992), de forma que
Kξ = Λξe1/2 (3.61)
El coeficiente de proporcionalidad es dimensionalmente una longitud, que debe definir de
alguna forma los taman˜os caracter´ısticos de la mezcla turbulenta. Segu´n se analice el flujo
turbulento de calor, humedad, momento, se tendra´n longitudes diferentes: Λθ,Λrv ,Λm. Por
otra parte, una parametrizacio´n muy habitual calcula el ritmo de disipacio´n en la ecuacio´n
de TKE (3.37) mediante
 = c
e3/2
Λ
(3.62)
Esta expresio´n puede ser deducida a partir de consideraciones dimensionales (Mellor y Ya-
mada, 1974). Su base f´ısica es que la disipacio´n, que se produce en las escalas ma´s pequen˜as,
proviene de la energ´ıa generada en las escalas ma´s grandes y transmitida a trave´s de la casca-
da de energ´ıa, de forma que puede ser expresada en funcio´n de propiedades de esos remolinos
grandes, de una cierta longitud Λ.
De alguna forma, todas estas longitudes deben estar relacionadas entre si, pues representan
el mismo proceso de mezcla global. Se puede entonces suponer su proporcionalidad, de forma
que finalmente todas proporcionales tambie´n a una cierta longitud maestra l:
(Λθ,Λrv ,Λm, L) = (Sθ, Srv , Sm, S) · l (3.63)
Esa longitud l debe entonces representar los taman˜os asociados a las escalas de generacio´n
de la energ´ıa turbulenta. Deber´ıa cumplir ciertas condiciones, como que en la zona de la
capa superficial se aproxime a kz. Esta longitud debe ser capaz de representar los diferentes
tipos de procesos y situaciones de la capa l´ımite: en una capa convectiva, su valor debe dar
idea de la altura de toda la capa l´ımite, pues los remolinos turbulentos mezclan toda la capa,
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ba´sicamente por efecto del calentamiento del suelo. En una capa estable, esta longitud tendr´ıa
valores mucho ma´s reducidos, pues los procesos de generacio´n de turbulencia son ma´s locales
y espora´dicos, y asociados a la cizalla ma´s que a la flotabilidad. En una capa neutra, su valor
es incluso dif´ıcil de proponer cualitativamente, aunque este tipo de situaciones es ma´s una
idealizacio´n, un estado de transicio´n, que una condicio´n real, pues la propia atmo´sfera tiende
a condiciones de estabilidad (o inestabilidad temporal).
Al an˜adir a estas diferentes condiciones posibles los efectos de la existencia de nubes, el
problema es todav´ıa ma´s complejo: en una capa l´ımite con estratocu´mulos, que se encuentra
bien mezclada respecto a θl y rt, la longitud que se obtenga podra´ cubrir toda la capa
l´ımite desde esta perspectiva, mientras que el aspecto que una longitud que represente los
movimientos turbulentos en una capa l´ımite de cu´mulo deber´ıa distinguir la buena mezcla de
la capa subnube seca de la mezcla generada por las corrientes internas de las nubes cu´mulo
y las corrientes compensatorias descendentes fuera de ella.
Aunque la teor´ıa K expresa los flujos turbulentos frente gradientes locales, esta longitud l
que aparece en su parametrizacio´n puede entonces considerar de alguna forma la f´ısica de
toda la capa, o al menos, la no localidad de los procesos implicados.
Blackadar (1962) propuso una fo´rmula emp´ırica para esta longitud, de forma que se ajustara a
las observaciones en condiciones convectivas, donde es esperable que la longitud tenga valores
muy grandes, y de forma que cerca del suelo se reduzca a la expersio´n kz obtenida para la
capa superficial:
1
l
=
1
kz
+
1
λ
(3.64)
donde λ es un para´metro ajustable para condiciones convectivas, de forma que se cumplan las
condiciones asinto´ticas l→ kz para z → 0 y l→ λ cuando z →∞. λ representa entonces una
longitud de escala representativa de alturas z grandes. Mellor y Yamada (1974) propusieron
una expresio´n para esa longitud asinto´tica:
λ =
α
∫∞
0 ze
1/2dz∫∞
0 e
1/2dz
(3.65)
siendo α una constante emp´ırica que fijaron a 0.10.
Para condiciones estables, Deardorff (1980b) planteo´ una expresio´n para la longitud de cierre
de las ecuaciones en funcio´n de una escala asociada a la flotabilidad que describiera la altura
a la que una parcela asciende hasta que transforma su energ´ıa cine´tica en potencial:
l = min(∆, (0.76
e
g/θv
∂θ
∂z
)1/2) (3.66)
siendo ∆ el taman˜o de la rejilla del modelo empleado. El denominador corresponde a la
frecuencia de Brunt-Va¨isa¨lla¨, que expresa la frecuencia de oscilacio´n de una parcela de aire
en condiciones estables.
Duynkerke y Driedonks (1987) sugieren una longitud ma´s compleja, a partir de tres tipos
de longitudes: una para la capa superficial; una global para condiciones que mezclan toda la
capa l´ımite, con una longitud por tanto proporcional a la altura de la capa; y una tercera
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para situaciones estables, similar a la propuesta por Deardorff (1980b). La longitud final
sera´ una interpolacio´n entre ellas segu´n la zona y las condiciones te´rmicas de la capa l´ımite,
de manera similar a las propuestas del trabajo de Andre´ et al. (1978). Sin embargo, tener
que distinguir entre formulaciones distintas para distintas condiciones atmosfe´ricas no es muy
recomendable ni desde el punto de vista nume´rico ni desde el f´ısico, por lo que Duynkerke y
Driedonks (1987) sugieren como mejor solucio´n el uso de la ecuacio´n de prono´stico para l o
equivalentemente para la disipacio´n.
Cheng y Canuto (1994) proponen una longitud de la disipacio´n asociada a flujos estables con
cizalla, a partir de la ecuacio´n del balance espectral de la TKE.
En presencia de nubes, la descripcio´n de una longitud es ma´s compleja, especialmente si
la capa nubosa se desacopla respecto a la capa inferior, pues entonces la formulacio´n de la
longitud debe considerar tanto zonas convectivas como zonas estables. Chen y Cotton (1983)
para una capa con estratocu´mulos proponen una longitud dependiente de TKE, la varianza
vertical del viento y la flotabilidad.
Lenderink et al. (1999) y Lenderink y Holtslag (2000) proponen una aproximacio´n similar a las
de Andre´ et al. (1978) y Duynkerke y Driedonks (1987), pero aplica´ndola en el estudio de una
capa de estratocu´mulos, pues plantean tambie´n diferentes formulaciones de la longitud segu´n
el tipo de situaciones atmosfe´ricas: una longitud tipo Blackadar para condiciones convectivas,
y otra dependiente de la frecuencia de Brunt-Va¨isa¨lla¨ para condiciones estables, a partir del
trabajo de Brinkop y Roeckner (1995).
Longitud de Bougeault-Lacarre`re Esta longitud (Bougeault y Lacarre`re, 1989) presenta
dos caracter´ısticas fundamentales. Primero, que se calcula a partir de consideraciones f´ısicas:
el campo de temperatura virtual θv y el de energ´ıa cine´tica turbulenta (TKE) del propio
modelo. Segundo, incluye la no localidad en su descripcio´n de la capa l´ımite, pues explora
estos campos a lo largo de toda la capa. Su formulacio´n es la siguiente: la longitud de mezcla
en cualquier nivel de la atmo´sfera puede relacionarse con la distancia a la que una parcela,
partiendo de una energ´ıa inicial e(z), puede desplazarse en su lucha (ganancia o pe´rdida de
energ´ıa) contra los efectos de la flotabilidad del entorno al que se va desplazando:
∫ z+lup
z
β(θv(z′)− θv(z))dz′ = e(z) (3.67)∫ z
z−ldown
β(θv(z′)− θv(z))dz′ = e(z) (3.68)
siendo β = g/θvref , y donde lup y ldown son las distancias que la parcela recorre desde su
nivel de partida z hasta detenerse a causa de los efectos de la flotabilidad de los niveles
z′ a los que se desplaza de forma virtual. A partir de ambas longitudes parciales, existen
varias alternativas para obtener la longitud final en cada nivel. Se suele emplear la siguiente
formulacio´n:
L =
√
lup · ldown (3.69)
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Esta longitud fue desarrollada para estudiar una capa l´ımite seca (o no saturada). En este tra-
bajo (seccio´n 7.2) se ha ampliado esta formulacio´n para que pueda considerar expl´ıcitamente
la presencia de nubes, tanto estratocu´mulos como cu´mulos.
Esquema de flujo de masa
La aproximacio´n de flujo de masa se desarrollo´ originariamente (Arakawa y Schubert, 1974;
Betts, 1975) para intentar obtener de forma sencilla los flujos turbulentos en la parametrizacio´n
del transporte en cu´mulos. Posteriormente, su aplicacio´n se ha ido extendiendo a otras a´reas,
como las capas convectivas secas (Wyngaard y Moeng, 1992) o incluso los estratocu´mulos
(Moeng et al., 1992). En cu´mulos, esta aproximacio´n propone que los flujos turbulentos se
puedan calcular (Siebesma, 1996) a partir de los valores globales de dos subconjuntos de cada
plano horizontal, por ejemplo, los ascensos (ξ↑) y descensos (ξ↓), de forma que se tiene
w′ξ′ ≈ a↑(w↑ − w)(ξ↑ − ξ↓) ≡M(ξ↑ − ξ↓) (3.70)
M es conocido como el flujo de masa, pues siendo a↑ la fraccio´n de puntos ascendentes,
ese producto es la cantidad de masa por unidad de a´rea y tiempo que asciende debido a las
corrientes verticales. Por tanto, parametrizando el flujo de masaM y los campos globales de la
magnitud ξ (t´ıpicamente θ o rv), se podr´ıan obtener los flujos turbulentos asociados. Siebesma
y Cuijpers (1995) analizaron la bondad de esta aproximacio´n mediante un modelo LES en un
caso t´ıpico de cu´mulos someros y comprobaron que se obten´ıan resultados aceptables no con
esta descomposicio´n de los campos en ascensos y descensos, sino con una que separa puntos
nubosos activos (con velocidades positivas) y puntos ambientales. El otro aspecto clave es el
ca´lculo adecuado del flujo de masa M , que debe estar relacionado f´ısicamente con los ritmos
de entrainment y detrainment lateral de las nubes cu´mulo con el aire ambiental. As´ı, la forma
habitual de calcular el flujo de masa en las nubes (Mc) ser´ıa de la siguiente forma (Tiedtke,
1989; Siebesma y Holtslag, 1996):
∂Mc
∂z
= E −D (3.71)
donde E y D son los ritmos de entrainment y detrainment, que usualmente se expresan como
E = Mc (3.72)
D = δMc (3.73)
de forma que el problema ba´sico consiste en obtener los ritmos de entrainment y detrainment
fraccional  y δ, ya definidos en el apartado 3.5.2. Como all´ı se comento´, existe una gran
controversia en cuanto a sus valores, que parece que deben oscilar ambos entre 10−3 y 10−4
(Siebesma y Cuijpers, 1995), y que adema´s probablemente dependan de la altura dentro de
la ascendencia nubosa, proponie´ndose expresiones del tipo  ∝ 1/z.
3.5 Parametrizaciones importantes en procesos nubosos 65
3.5.5. Representacio´n de los procesos de condensacio´n
Existen diversas aproximaciones en la parametrizacio´n de los procesos de condensacio´n, que
se pueden esquematizar en tres tipos ba´sicos:
• Esquemas diagno´sticos: En ellos la cantidad de agua rc se suele calcular mediante una
funcio´n ma´s o menos compleja de la humedad relativa, como por ejemplo en Teixeira y
Hogan (2002).
• Esquemas prono´sticos: Se plantea una ecuacio´n de evolucio´n para rc, algunas veces
tambie´n la nubosidad N . En ella se pueden introducir los procesos f´ısicos de creacio´n y
destruccio´n asociados al cambio de fase (Tiedtke, 1993).
• Esquemas estad´ısticos: Para aquellos modelos de una resolucio´n grande comparada con
los procesos locales de condensacio´n, como sucede en los GCM o los LAM respecto a las
nubes cu´mulo aislado, un valor u´nico para cada celdilla del modelo, bien a partir de la
humedad, bien a partir de su evolucio´n, tambie´n con valores u´nicos en toda la celdilla,
no puede tener en cuenta esa variabilidad de taman˜o inferior a la malla. Por tanto,
los esquemas estad´ısticos plantean la existencia de una distribucio´n estad´ıstica para
cada celdilla de la humedad y la temperatura, a partir de la cual se pueda deducir una
nubosidad y una cantidad de agua que tenga en cuenta de alguna forma esos procesos
de escala submalla.
De todos ellos, describimos ahora con un poco de detalle los esquemas estad´ısticos, pues sera´ el
empleado en este trabajo, ba´sicamente en las simulaciones unidimensionales del cap´ıtulo 7.
Representacio´n estad´ıstica de la condensacio´n: esquema de condensacio´n submal-
la (SCS) Sommeria y Deardorff (1977) fueron los primeros en plantear la posibilidad de
calcular las magnitudes nubosas ba´sicas (la nubosidad, N , y la cantidad de agua, rc prin-
cipalmente) para una celdilla del dominio de un modelo nume´rico de forma menos brusca
que considerar u´nicamente que toda la celdilla se encuentre saturada en promedio (N=1,
y rc = rv − rvsat), o que se encuentre totalmente subsaturada (N=0, rc=0). Esta descrip-
cio´n extrema de la nubosidad y agua de nube en cada celdill se conoce como todo o nada.
Su trabajo, por contra, pretende describir mediante un esquema de condensacio´n submalla
obtener unos resultados menos extremos, a partir de la prescripcio´n de funciones distribucio´n
de probabilidad para la variabilidad submalla de magnitudes termodina´micas conservativas
(G(θl, rt)), las ma´s adecuadas en presencia de nubes. Sea s la subsaturacio´n media de toda
la celdilla, definida como funcio´n de las magnitudes conservativas mediante
s =
rt − rvsat(θl)
2(1 +M)
(3.74)
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donde M = Lvcp Π
−1
refJ , siendo Lv el calor latente de vaporizacio´n, cp el calor espec´ıfico del
vapor de agua (ambos dependientes de la temperatura), y donde J es un coeficiente que vale
J =
(
∂rvs
∂θ
)
θ=θl
≈ rvsat(Tl)Lv
RvTlθl
(3.75)
En ella se ha empleado la ecuacio´n de Clausius-Clapeyron para calcular al dependencia de
la humedad saturante de la temperatura. Finalmente, rvsat(θl) es la humedad saturante cal-
culada a la temperatura T tal que su temperatura potencial sea θl. Por tanto, s representa
la distancia media a las condiciones de saturacio´n de la celdilla. Pensando en s como una
magnitud turbulenta que controla las condiciones de saturacio´n en el interior de esa celdilla,
se tendr´ıa s = s + s′, de forma que cuando s ≥ 0 se tendr´ıan condiciones de saturacio´n, es
decir, s′ ≥ s. Esa perturbacio´n de la magnitud s se puede expresar como
s′ =
r′t − r′vs(θl)
2(1 +M)
≈ r
′
t − Jθ′l
2(1 +M)
(3.76)
donde se ha desarrollado mediante Taylor a primer orden, teniendo entonces s′ como funcio´n
de las perturbaciones turbulentas de las variables conservativas, cuyas funciones de distribu-
cio´n se prescriben en el esquema. Definiendo la varianza de dicha magnitud:
σs = (s′2)1/2 =
r′np
2 + J2θ′l
2 − 2Jθ′lr′np
2(1 +M)
(3.77)
Se puede definir una variable de saturacio´n normalizada (t) mediante:
t =
s′
σs
(3.78)
Y el para´metro asociado a esta subsaturacio´n normalizada se denomina Q1:
Q1 ≡ s
σs
=
rt − rvs(θl)
2(1 +M)σs
(3.79)
Q1 aporta informacio´n simulta´neamente de la saturacio´n media de la celdilla (el numerador),
y de la intensidad de la turbulencia que el esquema obtiene en ese punto (el denominador).
El aspecto cr´ıtico de este esquema es la funcio´n de distribucio´n estad´ıstica para la variable
t (G(t)) en el interior de la celdilla. A partir de ella (Sommeria y Deardorff, 1977; Mellor,
1977; Chen, 1991) plantean la obtencio´n de las magnitudes nubosas:
N =
∫ ∞
−Q1
G(t)dt (3.80)
rc
2σs
=
∫ ∞
−Q1
(t+Q1)G(t)dt (3.81)
s′r′c
2σs
=
∫ ∞
−Q1
t(Q1 + t)G(t)dt (3.82)
En general, las funciones de distribucio´n G(t) ≡ G(θl, rnp) deben cumplir una serie de condi-
ciones extremas: para Q1 < −2 (condiciones muy subsaturadas), se puede considerar que
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N ≈ 0; Q1 = 0 significa una nubosidad N = 0.5, que corresponde a condiciones exactamente
saturantes, para luego aumentar ra´pidamente hasta 1 para valores positivos de Q1. En el tra-
bajo original Sommeria y Deardorff (1977) se propuso una distribucio´n gaussiana, sime´trica
respecto a t=0 (Q1 = 0). Esta distribucio´n funciona bien en casos de alta sobresaturacio´n (es
decir, estratocu´mulos), pero en los casos de baja sobresaturacio´n, o ma´s bien subsaturacio´n
media (cu´mulos), no funciona correctamente. Existen otras expresiones mucho ma´s sencil-
las sime´tricas (Redelsperger y Sommeria (1986), donde se emplea una distribucio´n cuadrada
limitada por los valores de ±σs, o en Smith (1990), donde esta funcio´n es triangular), expre-
siones ma´s complejas, que incorporan la falta de simetr´ıa en condiciones de baja saturacio´n
(Lewellen y Yoh (1993) proponen una distribucio´n binormal). Bougeault (1981a) analiza di-
versas funciones de distribucio´n asime´tricas que se ajusten mejor a las condiciones de baja
saturacio´n, y Bougeault (1982) propuso una distribucio´n gamma, que posee un para´metro
de asimetr´ıa ajustable, dependiente de la sobresaturacio´n, pero este para´metro no es fa´cil de
calcular ni de parametrizar por el propio esquema. Bechtold et al. (1995) propusieron calcular
esta funcio´n mediante la interpolacio´n lineal entre dos situaciones l´ımite: estratocu´mulos, con
distribucio´n sime´trica (gaussiana), y cu´mulos de los alisios, de asimetr´ıa 2, igual que Abdella
y McFarlane (2001), aunque en este trabajo se emplea unadistribucio´n exponencial de esa
misma asimetr´ıa. Cuijpers y Bechtold (1995) sugieren calcular esas funciones emp´ıricamente,
para no tener que calcular la asimetr´ıa como un para´metro adicional del modelo. Finalmente,
Bechtold y Siebesma (1998) analizan un amplio espectro de situaciones nubosas mediante
LES, obteniendo unas curvas de distribucio´n de Q1 en funcio´n de la cobertura nubosa. Tam-
bie´n analizan co´mo la eleccio´n de la funcio´n de distribucio´n altera el ca´lculo de la flotabilidad,
mediante un factor que depende de la separacio´n de G(t) respecto de la gaussiana (sime´trica).
En Chaboureau y Bechtold (2002) se emplea incluso este concepto del de´ficit de saturacio´n
Q1 para parametrizar coberturas nubosas parciales no so´lo en la capa l´ımite, sino tambie´n en
nubes de conveccio´n profunda.
3.5.6. Turbulencia hu´meda y conveccio´n
La parametrizacio´n nume´rica de los cu´mulos someros o de capa l´ımite constituye un caso
muy interesante de confluencia de dos tipos de esquemas en principio claramente diferenci-
ados: los esquemas de turbulencia y los denominados esquemas de conveccio´n. El te´rmino
conveccio´n se entiende de forma gene´rica como el transporte de masas de aire de taman˜os
significativos a distancias apreciables en forma de circulaciones dina´micas n´ıtidas. Aunque se
emplea frecuentemente de manera extensiva, se denominan esquemas de conveccio´n a aquel-
los que intentan representar las circulaciones y procesos f´ısicos asociados a las nubes cu´mulo
de gran desarrollo, en principio claramente fuera de la capa l´ımite. El tratamiento de los
mecanismos de mezcla en estos modelos ha ido variado mucho con el tiempo, a partir del
mejor conocimiento de estos complejos procesos en las nubes cu´mulo descritos en el apartado
2.6.4 (Kain y Fritsch, 1990; Emanuel, 1991), y del aumento de la resolucio´n de los modelos.
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Su planteamiento gene´rico suele ser el encontrar condiciones de gran escala que permitan di-
agnosticar cu´ando se activa la conveccio´n, de forma que entonces se calculen las tendencias de
temperatura, humedad y momento que se ajusten a ese estado convectivo de la atmo´sfera. Su
descripcio´n t´ıpica de los flujos pueden ser mediante esquemas de flujo de masa. En principio,
esta descripcio´n de las nubes de gran desarrollo puede aplicarse tambie´n al estudio de los
cu´mulos someros, simplificando los aspectos termodina´micos y microf´ısicos habituales de los
esquemas de conveccio´n, pero tratando los procesos de entrainment de la forma anteriormente
descrita. Frente a ello, estas nubes que se desarrollan en el interior de la capa l´ımite esta´n
claramente condicionadas por los procesos y mecanismos de la turbulencia en presencia de
condensacio´n descritos a lo largo de este cap´ıtulo. Con frecuencia se emplean los te´rminos
“convectivo” y “turbulento” de una manera muy extensa y gene´rica desde la o´ptica de am-
bos esquemas, introduciendo una cierta confusio´n a estos planteamientos. Hasta do´nde un
esquema de conveccio´n puede ser capaz de representar nubes en el interior de la capa l´ımite
o por contra hasta do´nde un esquema de turbulencia con inclusio´n de los procesos de cambio
de fase permite describir los procesos de mezcla y el desarrollo de nubes que se originan en el
interior de la capa l´ımite es un a´rea de debate, sin que exista una respuesta clara al respecto.
3.6. Metodolog´ıa del trabajo: el modelo Meso-NH
El modelo Meso-NH14 (Lafore et al., 1998) es la herramienta que se va a emplear en este tra-
bajo para modelizar nume´ricamente la capa l´ımite nubosa. Se trata de un modelo desarrollado
para poder realizar simulaciones tanto de mesoescala (decenas de km) como de grandes re-
molinos (LES) (hasta decenas de m), y, por tanto, no hidrosta´tico. Su caracter´ıstica ba´sica
es que las ecuaciones son resueltas bajo la aproximacio´n anela´stica: en ella se considera que
existe un cierto estado de referencia termodina´mico hidrosta´tico y adiaba´tico de fondo a gran
escala (Houze, 1993), del cual la atmo´sfera no se aparta en exceso, que no existen movimien-
tos de alta frecuencia en ella, y que los movimientos ma´s ra´pidos presentes en el flujo tienen
velocidades muy inferiores a la velocidad del sonido.
3.6.1. El esquema de turbulencia
El esquema de turbulencia de Meso-NH (Cuxart, 1997; Cuxart et al., 2000) tiene como base
el sistema completo de ecuaciones para flujos, varianzas y covarianzas de segundo orden,
reteniendo so´lo la ecuacio´n de evolucio´n de la TKE (ya planteada como 3.36):
∂e
∂t
= − 1
ρref
∂
∂xk
(ρrefuke)− u′iu′k
∂ui
∂xk
+
g
θv ref
δi3u′iθ′v −
1
ρref
∂
∂xj
(CeρrefLe
1
2
∂e
∂xj
)− C e
3
2
L
(3.83)
donde ρref , θv ref son valores de densidad y temperatura virtual correspondientes al estado de
referencia anela´stico. El te´rmino de disipacio´n se ha parametrizado mediante una expresio´n
14MESONH (MESOscale Non-Hydrostatic model), http://www.aero.obs-mip.fr/mesonh/index.html
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como la (3.62), es decir, en funcio´n de la propia TKE y una longitud L caracter´ıstica de los
remolinos ma´s grandes.
El sistema completo de cierre de las ecuaciones de segundo orden de la turbulencia realiza
una serie de aproximaciones e hipo´tesis que definen las caracter´ısticas ba´sicas de este esque-
ma (Cuxart et al., 2000), de forma que los te´rminos de segundo orden quedan finalmente
expresados de la siguiente manera:
u′i u′j =
2
3
δij e− 415
L
Cm
e
1
2 (
∂ui
∂xj
+
∂uj
∂xi
− 2
3
δij
∂um
∂xm
) (3.84)
u′iθ′ = −
2
3
L
Cs
e
1
2
∂θ
∂xi
φi (3.85)
u′ir′v = −
2
3
L
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1
2
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donde ui son las componentes del viento, θ es la temperatura potencial, rv la razo´n de
mezcla. S es una magnitud escalar gene´rica. Los coeficientes Cs, Cθ, Ch, Cm esta´n definidos
en Redelsperger y Sommeria (1981); Cuxart et al. (2000). Un aspecto muy importante de
estas ecuaciones son las cantidades ψi, φi, que son las inversas de los nu´meros turbulentos
de Schmidt y Prandtl. Dependen ba´sicamente de las condiciones de estabilidad te´rmica, y
sus expresiones detalladas pueden verse en Cuxart et al. (2000). Otro aspecto importante es
que la flotabilidad (ecuacio´n 3.90) se expresa en funcio´n de los gradientes de temperatura y
humedad, mediante los coeficientes Eθ = θvθ y Erv = 0.61θ.
Longitud de mezcla El cierre de las ecuaciones a trave´s de la longitud de mezcla L en el
caso de la modelizacio´n LES se realiza simplemente mediante L = (∆x∆y∆z)1/3, que no es
ma´s que el taman˜o caracter´ıstico de la malla empleada.
3.6.2. Aspectos espec´ıficos en presencia de condensacio´n
Si se considera la presencia de cambios de fase, pero so´lo entre el vapor y el agua de nube,
algunas de las expresiones anteriores deben ser modificadas. Redelsperger y Sommeria (1981)
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desarrollaron las expresiones de las diferentes magnitudes de la turbulencia de forma que se
pudieran expresar como funcio´n de las magnitudes conservativas y sus correspondientes flujos
turbulentos. As´ı, por ejemplo, el flujo de agua de nube se expresa entonces como
u′ir′c = Aθu′iθ′l +Arvu
′
ir
′
t (3.92)
donde los factores Aθ y Arv son complejas funciones de la humedad saturante y la temperatura
(Redelsperger y Sommeria, 1981). De la misma manera, el ca´lculo de la flotabilidad tambie´n se
ve modificado, pues la presencia de agua l´ıquida altera claramente su valor para una parcela:
por una parte es ma´s densa que el vapor, pero por otra la liberacio´n de calor latente la reduce,
dando un efecto neto de aumento de la flotabilidad (ver ecuacio´n 2.9). El resultado es que
esos coeficientes Eθ,Erv se ven modificados, de forma que la flotabilidad se sigue expresando
a trave´s de ellos:
u′iθ′v = Eθu′iθ′l + Ervu
′
ir
′
t (3.93)
donde estos coeficientes Eθ, Erv se pueden expresar como funcio´n de los Aθ, Arv empleados
para obtener el flujo de agua de nube.
Los dema´s flujos de variables no conservativas pueden expresarse de forma sencilla en funcio´n
de e´stos y del flujo de agua de nube:
u′iθ′ = u′iθ′l +
Lv
cph
Π−1refu
′
ir
′
c (3.94)
u′ir′v = u′ir′t − u′ir′c (3.95)
La condensacio´n submalla
El modelo puede emplear un esquema de condensacio´n submalla para las condiciones de
nubosidad parcial en volu´menes menores que la malla. En simulaciones LES este aspecto
puede ser importa´nte u´nicamente en los l´ımites de las nubes, pero en las simulaciones SCM
se convierte en un aspecto cr´ıtico para reproducir la nubosidad en casos como los cu´mulos
someros, donde la cobertura es claramente menor que 1. El esquema parte de los trabajos
de Sommeria y Deardorff (1977) (apartado 3.5.5), para incluir en su formulacio´n final una
dependencia de la asimetr´ıa de las distribuciones estad´ısticas para saturaciones bajas, como
los trabajos de Bougeault (1981b, 1982); Cuijpers y Bechtold (1995); Bechtold y Siebesma
(1998) ponen de manifiesto. Bougeault (1982) desarrolla las expresiones 3.80, 3.81 y 3.82, que
ahora quedan como:
N = F0(Q1, As) (3.96)
rc
2σs
= F1(Q1, As) (3.97)
s′r′c
2σs
= F2(Q1, As) (3.98)
donde As expresa esa asimetr´ıa en las distribuciones, y F1, F2, F3 son funciones, que se en-
cuentran detalladas en Bougeault (1982). En el modelo Meso-NH el para´metro de asimetr´ıa
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se expresa como funcio´n de Q1 y de λ3. Este para´metro se incluye en la expresio´n del flujo
de agua de nube en condiciones de baja cobertura (Bechtold et al., 1993):
w′r′c
w′s′
= λ3
s′r′c
σs
(3.99)
de forma que se propone finalmente los valores siguientes:
Q1 ≥ 0 ⇒ As = 0, λ3 = 1 (3.100)
Q1 < −2 ⇒ As = 2, λ3 = 3 (3.101)
−2 ≤ Q1 < 0 ⇒ As = −Q1, λ3 = 1−Q1 (3.102)
El flujo de agua nube puede obtenerse entonces mediante el esquema submalla mediante
como:
w′r′c = λ3F2(Q1, As)(Aθw′θ′l +Arvw′r
′
t) (3.103)
Tambie´n los coeficientes Eθ, Erv de la expresio´n de la flotabilidad se modifican por el uso
del esquema submalla, de forma que incluya esas funciones de la asimetr´ıa y la expresio´n de
flotabilidad sigue expresa´ndose respecto a los flujos conservativos como en 3.93.
3.6.3. Versio´n SCM de Meso-NH
Como se describira´ en detalle en el apartado 7.2, la versio´n unidimensional del modelo Meso-
NH comparte el esquema de turbulencia descrito en el apartado anterior, aunque e´ste queda
claramente simplificado, al considerar u´nicamente las componentes verticales (i=3) del mis-
mo, como se analiza en detalle en Cuxart et al. (2000).
Los dos aspectos clave de una simulacio´n de capa l´ımite nubosa con la versio´n SCM de Meso-
NH son el empleo del esquema submalla analizado en el apartado anterior, y la parametrizacio´n
de la longitud L mediante la formulacio´n de Bougeault y Lacarre`re (1989) como punto de
partida, aunque en ese apartado 7.2 se estudian las limitaciones de esta parametrizacio´n para
representar los procesos de cambio de fase.
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Cap´ıtulo 4
Simulacio´n LES de estratocu´mulos
estacionarios (caso EUCREM-A)
4.1. Introduccio´n. Intere´s y descripcio´n de la simulacio´n
Dentro del programa de investigacio´n clima´tica mundial WCRP1 de la OMM 2, existe un a´rea
dedicada al estudio del ciclo hidrolo´gico y energe´tico a escala global, tanto desde el punto de
vista observacional, como de la modelizacio´n, denominado GEWEX3. Uno de los proyectos
que lo forman en su vertiente de la modelizacio´n se denomina GCSS4, cuyos objetivos y
aspectos principales pueden verse en Browning (1993). El grupo 1 (GCSS1)5 de este proyecto
centra sus trabajos en el estudio de las nubes de capa l´ımite. Para financiar estos objetivos,
la Unio´n Europea aprobo´ entonces el proyecto europeo EUCREM6. EUCREM propuso la
intercomparacio´n entre diferentes modelos de alta resolucio´n (LES) y unidimensionales (SCM)
de dos casos de estudio protot´ıpicos de nubes de capa l´ımite estacionaria. Los resultados
del caso denominado EUCREM-A (estratocu´mulos estacionarios) con el modelo Meso-NH
son presentados en este cap´ıtulo, y cuya comparacio´n con otros modelos se encuentra en
Duynkerke et al. (1999), en la pa´gina web7.
Intere´s del caso Esta simulacio´n pretende reproducir los aspectos ba´sicos de la turbulencia
y la termodina´mica nubosa de una capa nocturna estacionaria de estratocu´mulos, especial-
mente para evaluar la intensidad del entrainment de la cima de la capa nubosa, mediante
unos forzamientos simplificados, incluidos los radiativos. Ello hace tambie´n ma´s sencilla la
comparacio´n entre modelos y las causas de divergencia entre ellos. Tambie´n permite analizar
1WCRP: World Climate Research Programme, http://www.wmo.ch/web/wcrp/wcrp-home.html
2OMM: Organizacio´n Meteorolo´gica Mundial,WMO
3GEWEX:Global Energy and Water Cycle Experiment, http://www.gewex.com
4GCSS:Gewex Cloud System Studies, http://www.gewex.com/gcss.html
5GCSS1: http://www.atmos.washington.edu/∼breth/GCSS/GCSS.html
6EUCREM (1996-1998): EUropean Cloud REsolving Modelling programme, ver Ape´ndice B
7http://www.phys.uu.nl/∼wwimau/EUCREM/eucrem.html
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otros procesos dina´micos importantes en una capa de estratocu´mulos, como son las condi-
ciones y caracter´ısticas que pueden generar su desacople respecto a la capa subnube inferior.
Las condiciones iniciales y forzamientos f´ısicos prescritos para esta simulacio´n provienen de
mediciones de la campan˜a ASTEX (Albrecht et al., 1995; Bretherton et al., 1995; Bretherton
y Pincus, 1995; Duynkerke et al., 1995), siendo sus principales caracter´ısticas las siguientes:
Condiciones sino´pticas Los datos en los que se basa esta simulacio´n provienen de medi-
ciones de aviones en torno a la isla de Santa Mar´ıa (36oN,28oO, islas Azores, Atla´ntico Norte),
en la man˜ana del 13 de Junio de 1992 (Duynkerke et al., 1995, 1999), ligeramente al Oeste
de una zona de altas presiones. Las mediciones mostraban las bases de las nubes ma´s bajas
en torno a 280 m, y las cimas en torno a 770 m, observa´ndose algunos cu´mulos bajo la capa
de estratocu´mulos. Los ana´lisis del Centro Europeo (ECMWF) mostraban una divergencia a
gran escala en torno a D=5·10−6s−1, aunque finalmente se decidio´ emplear para la simulacio´n
un valor superior: D=1.5 · 10−5s−1, justificado porque los datos de radiosondeos y del propio
ECMWF eran bastante ruidosos, y porque de acuerdo con los resultados de las simulaciones de
una intercomparacio´n previa del GCSS1 basada en datos similares (Duynkerke et al., 2001),
se deduc´ıa que esos valores de divergencia deb´ıan ser superiores para mantener la altura de
la capa l´ımite dentro de los valores observados. De todas formas, la estructura turbulenta no
se ve afectada de manera significativa por este valor dentro de las escalas temporales de esta
simulacio´n.
Forzamientos en superficie Se prescriben flujos de calor, humedad en superficie con-
stantes para todo el periodo de simulacio´n, as´ı como una velocidad de friccio´n tambie´n con-
stante:
w′θ′ = w′θ′l = 0.013 Km s
−1 ≈ 15.7Wm−2 (4.1)
w′r′t = 1.8 · 10−5 m s−1 ≈ 54Wm−2 (4.2)
u∗ = 0.3 m s−1 (4.3)
Los flujos de momento en superficie se obtienen a partir de la velocidad de friccio´n u∗, y
los valores de viento en el primer nivel del modelo (u1, v1) mediante, una aproximacio´n muy
sencilla, de tipo drag (Stull, 1988):
w′u′ = − u1√
u21 + v
2
1
u2∗ (4.4)
w′v′ = − v1√
u21 + v
2
1
u2∗ (4.5)
Perfiles iniciales Los perfiles de viento, humedad, agua de nube, temperatura y viento
iniciales muestran unos valores bien mezclados en toda la capa l´ımite. De hecho, lo que se
prescribe expl´ıcitamente son las variables conservativas (rt,θl), constantes en toda la capa. El
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agua de nube inicial se obtiene a partir del agua total rt suponiendo condiciones adiaba´ticas.
Se muestran en la figura 4.1 los perfiles iniciales de viento, junto los del viento geostro´fico,
constante para toda la simulacio´n: ug = −3 m s−1, vg = −10 m s−1. Esos valores sirven para
generar el forzamiento de Coriolis de gran escala que aparece en la ecuacio´n de la tendencia
del viento. Los saltos de temperatura en la inversio´n son de ∆θ = 5.5K y ∆rv = −1.6g kg−1,
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Figura 4.1: Perfiles iniciales de humedad, temperatura y viento
que corresponden a un salto de ∆θe = 1.5K. Segu´n cualquiera de los criterios de inestabilidad
por entrainment (CTEI) estos valores son claramente no inestables (Duynkerke, 1993).
Radiacio´n de onda larga Se emplea una expresio´n muy sencilla para prescribir el flujo
radiativo de onda larga (Fl), basada en los trabajos de Stephens (1978):
Fl(z) = ∆Ftea·LWP (z,ztop) (4.6)
donde ∆Ft = 74Wm−2 es el enfriamiento radiativo de onda larga que se prescribe en la cima
de la nube obtenido a partir de las mediciones de ASTEX, a = 130 m2 kg−1 una constante
emp´ırica, y LWP (z, ztop) es la cantidad de agua l´ıquida integrada verticalmente desde cada
nivel z hasta la cima del modelo (ztop). La tendencia de temperatura debida a este flujo
radiativo es proporcional a su divergencia vertical:
dθ
dt
∣∣∣∣
rad
= −∂Fl
∂z
(4.7)
Otros aspectos de la inicializacio´n Para iniciar los movimientos turbulentos en el LES,
los perfiles iniciales se perturban con un ruido aleatorio pequen˜o (cuya amplitud so´lo hace
aumentar ligeramente la fase de ajuste inicial, como se observo´ en pruebas de sensibilidad
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efectuadas). La prescripcio´n en la intercomparacio´n propone una perturbacio´n aleatoria sobre
el perfil inicial de temperatura potencial hasta la inversio´n inicial8 (zinv=687.5 m) de ±0.1K.
Otros para´metros prescritos son: presio´n en superficie (psurf = 1028.8 hPa), para´metro de
Coriolis (f = 8.7 · 10−5s−1, correspondiente a una latitud de 36.6oN), densidad de referencia
(ρ0=1.1436 kg m−3), energ´ıa cine´tica inicial (eini=1 m2 s−2 hasta la altura de la inversio´n
inicial), que es ra´pidamente adaptada a las condiciones reales de la capa l´ımite (ya que la
TKE posee una memoria muy corta).
4.2. Resultados
El dominio de la simulacio´n es de 64× 64× 60 puntos, con una resolucio´n horizontal de
∆x = ∆y = 50 m y vertical de ∆z = 25 m. El modelo se corre durante 3 horas, para alcanzar
un estado estacionario, con un paso de tiempo de ∆t = 1.5 s. Se calculan diagno´sticos
promediados a cada hora (durante la 2a y 3a horas), periodo suficientemente representativo
para la estacionariedad buscada (Chlond y Wolkau, 2000). Los perfiles verticales que se
mostrara´n esta´n tambie´n promediados horizontalmente (apartado 3.3.2).
4.2.1. Estacionariedad. Series temporales
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Figura 4.2: Series temporales de TKE y w∗
8la altura de la inversio´n de la capa de estratocu´mulos se calculara´ como la altura a la que se alcanza por
u´ltima vez rt = 9.4g kg
−1, siendo este valor el de la humedad total en el punto medio de la inversio´n inicial
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En las figuras 4.2 se muestra la energ´ıa cine´tica total integrada verticalmente e(t) (a), y la
velocidad convectiva de escala w∗ (b), definidas como:
e(t) =
1
ztop
∫ ztop
0
e(z, t)dz (4.8)
w3∗ =
∫ ztop
0
g
θ0
w′θ′vdz (4.9)
donde ztop es la altura de la cima del modelo, e(z, t) la energ´ıa cine´tica turbulenta promediada
horizontalmente, y w∗ la velocidad convectiva de escala calculada a partir de la flotabilidad
integrada verticalmente, siendo θ0 = 291.5K una temperatura de referencia, y g la gravedad.
La magnitud w∗ proviene de los estudios de similaridad en capas convectivas secas (Deardorff,
1976), aunque aqu´ı se muestra simplemente para analizar la estacionariedad de la simulacio´n.
Tanto la TKE integrada como w∗ cuantifican la energ´ıa global presente en la capa l´ımite (la
cine´tica o so´lo la asociada a la flotabilidad). En ambas gra´ficas se puede ver que, una vez
superada la primera fase de ajuste (o spinup) durante la primera media hora, las oscilaciones
en ambas magnitudes son pequen˜as, y en torno a unos valores ba´sicamente estacionarios. Esto
nos permitira´ considerar los promedios horarios que se presentan ma´s adelante suficientemente
representativos del estado de la capa l´ımite.
Otras caracter´ısticas de esta simulacio´n, no obstante, evolucionan a lo largo del periodo de
ca´lculos:
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La inversio´n crece de forma cont´ınua y aproximadamente regular, hasta alcanzar unos 790 m
al final de la tercera hora de simulacio´n, como se observa en la figura 4.3. El crecimiento de la
inversio´n es causado por desequilibrio entre el entrainment en la cima de la nube, cuya mezcla
turbulenta de pequen˜a escala tiende a hacer crecer a la misma y la subsidencia, que tiende a
impedir ese crecimiento. Matema´ticamente, la velocidad de entrainment (we) se puede definir
en funcio´n del crecimiento de la altura de la inversio´n (zinv) y de la velocidad vertical a gran
escala (la subsidencia), wsubs, mediante la expresio´n
dzinv
dz
= wsubs + we (4.10)
donde la subsidencia se calcula como wsubs = D · z, siendo D la divergencia horizontal a
gran escala (1.5 · 10−5s−1), y z la altura. Si se despeja we en esa ecuacio´n se obtienen unas
velocidades de entrainment de entre 1.8 y 2 cm s−1, para las dos horas finales de la simulacio´n.
En el apartado 4.2.6 se analiza en ma´s detalle algunos aspectos de los procesos de entrainment.
En cuanto a la cantidad total de agua, la serie del agua l´ıquida integrada verticalmente
(LWP) muestra (figura 4.4) un descenso cont´ınuo y regular en su valor. Esto significa que,
considerando globalmente toda la capa l´ımite, la evaporacio´n de la nube por la mezcla por
entrainment de aire ca´lido y seco por encima de la inversio´n supera al aporte constante y
cont´ınuo de humedad y posterior condensacio´n que proviene del suelo.
4.2.2. Campos medios de la capa l´ımite de estratocu´mulos
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Figura 4.5: Variables conservativas: θl y rt, promedios 2
a y 3a horas
En la figura 4.5 se muestran los perfiles horarios de las magnitudes conservativas (θl y rt).
Estos muestran un valor casi constante en toda la capa, estando por tanto bien mezclada
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respecto a ellas. De ah´ı su denominacio´n, pues una parcela que se mueva a lo largo de la capa
l´ımite mantiene aproximadamente constante sus valores de θl y de rt. Adema´s, su comparacio´n
frente a las observaciones en las que se basa esta simuacio´n (Duynkerke et al., 1999) muestra
resultados muy similares. Respecto a las variables termodina´micas no conservadas, en la
figura 4.6 se muestran los promedios horarios de temperatura potencial (θ), vapor de agua
(rv) y agua de nube (rc) para la 2a y 3a horas de simulacio´n, junto con sus valores iniciales:
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Figura 4.6: Perfiles verticales de θ y rv y rc, promedios 2a y 3a horas
La inversio´n (en torno a 750 m en promedio) se puede observar claramente en los saltos de
cualquiera de estas magnitudes (tambie´ en θl y rt), asi como su crecimiento a lo largo de la
simulacio´n de una manera cont´ınua y regular, como ya se mostro´ en el apartado anterior a
trave´s de su serie temporal. Un efecto de la mezcla turbulenta por entrainment de la cima
de la nube se refleja en el gradiente vertical ligeramente subadiaba´tico del perfil de agua de
nube (el perfil adiaba´tico corresponde a la l´ınea cont´ıa del perfil inicial), con un mayor desv´ıo
de la adiabaticidad cerca de la cima de la capa, donde el proceso tiene lugar en si.
Los perfiles verticales del flujo radiativo de onda corta (Fl) y de la cobertura nubosa (N)
(gra´fica 4.7) tambie´n aportan informacio´n interesante de otros aspectos de la simulacio´n.
En (4.7.izq) se observa la estrechez de la zona cercana a la cima nubosa donde se confina la
divergencia del flujo de onda larga, tomando valores ya mı´nimos hasta el suelo. El enfriamiento
asociado (ecuacio´n 4.7) se produce entonces en esa capa de unos 50 m en torno a la cima de
la capa descrita en el apartado 2.6.3. La cobertura nubosa es completa excepto en los bordes
inferior y superior de la capa. Debido al fuerte gradiente de temperatura y humedad en la
cima de la nube, e´sta desaparece de forma brusca, mientras que en la base de la nube es un
poco ma´s suave.
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4.2.3. Diagno´sticos condicionados: ascensos y descensos
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Figura 4.8: Fraccio´n de ascensos, velocidad vertical (w) y agua de nube (rc) en ascensos/descensos, promedio 3a hora
En figura 4.8.izq se muestran las a´reas de ascensos y descensos, calculados respecto a la sub-
sidencia. La fraccio´n de ascensos oscila a lo largo de toda la capa l´ımite en torno al 50%, es
decir, que tanto ascensos como descensos ocupan a´reas similares. A partir de este diagno´stico
se pueden analizar diferencias en las variables termodina´micas promediadas so´lo a zonas as-
cendentes o descendentes, los denominados diagno´sticos condicionandos (ver apartado 3.3.2).
En la figura 4.8 se muestran la velocidad vertical o la cantidad de agua l´ıquida promediada so´lo
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en ascendencias o descendencias. La velocidad vertical es pra´cticamente sime´trica, mientras
que la cantidad de agua en los ascensos es ligeramente superior a los descensos. Esto es lo´gico,
pues en los ascensos se producen las condensaciones locales, y en los descensos las evapora-
ciones. El estudio detallado de este tipo de diagno´sticos es de especial intere´s para comprobar
la exactitud de las parametrizaciones de flujo de masa aplicadas a una CTBL (Randall et al.
(1992), por ejemplo). En ellas, a partir de las diferencias de las magnitudes termodina´micas
entre ascensos y descensos y del flujo de masa se pueden parametrizar los diversos flujos tur-
bulentos (aunque por ejemplo las diferencias en los campos de temperatura (no mostradas),
son de unas pocas de´cimas de K, parece ser suficiente para esta parametrizacio´n. Por ejemplo,
el trabajo de Moeng et al. (1992) obtiene mediante LES una expresio´n para el flujo de masa
(ver 3.5.4) equivalentes a resultados para casos convectivos secos con los valores de ascensos y
descensos. Por otra parte, estas descomposiciones permiten analizar la termodina´mica de las
plumas o te´rmicas de la capa l´ımite nubosa (Moeng y Schumann, 1991), sus contribuciones
relativas al transporte de calor, humedad y momento, y las diferencias segu´n sea el proceso
f´ısico dominante (entrainment, flujos en superficie, enfriamiento radiativo en la cima de la
nube, calor latente liberado).
4.2.4. Estructura tridimensional
Como muestra de la complejidad de las estructuras de esta capa l´ımite de estratocu´mulos, se
muestran en las siguientes figuras campos instanta´neos al final de la 2a hora de simulacio´n.
En la figura 4.9 se representan la base y la cima del campo de nubosidad tridimensional. Se
observa co´mo la inversio´n de su cima es tan fuerte que no existen pra´cticamente oscilaciones
en ella, mientras que la base de la capa de estratocu´mulos presenta ondulaciones mucho may-
ores, reflejo de las circulaciones turbulentas que mezclan toda la capa l´ımite. En las figuras
siguientes a ella, se dibujan diversos cortes bidimensionales para analizar con ma´s detalle la
estructura del estratocu´mulo. En las figuras 4.10 se muestra el corte horizontal en un nivel
interior de la capa nubosa (z=700 m, con la inversio´n en 765 m) de la cantidad de agua de
nube (rc) junto con el campo de viento horizontal (izquierda), y la TKE (derecha). La canti-
dad de agua fluctu´a de forma apreciable respecto al valor medio que los perfiles promediados
mostraban (figura 4.6). Tambie´n la TKE presenta tambie´n fuertes oscilaciones, asociadas
a zonas de ma´s fuertes ascendencias o descendencias, e indirectamente por tanto, a zonas
de condensacio´n y evaporacio´n ma´s dina´mica. En las figuras 4.11 y 4.12 se muestran cortes
horizontales en un punto dado (X=12) de las mismas magnitudes. En ellas se aprecia ma´s
claramente la existencia de una correlacio´n significativa entre las ascendencias, ma´ximos de
agua, y mayores valores de TKE, mientras que en los descensos los valores de rc son apre-
ciablemente menores. Los campos de temperatura presentan variaciones de menor intensidad
en sus oscilaciones que los aqu´ı mostrados.
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Figura 4.9: Aspecto tridimensional de la cima y base de la capa nubosa, t=2h
Figura 4.10: Corte horizontal (en z=700 m) de TKE resuelta, t=2h
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Figura 4.11: Corte vertical (X=12) de agua de nube y velocidad (w; v), t=2h
Figura 4.12: Corte vertical (X=12) de TKE resuelta, t=2h
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4.2.5. Descripcio´n de la turbulencia. Asimetr´ıa
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Figura 4.13: Perfiles verticales de TKE, promedio 3a hora
En las figuras 4.13 se muestran diferentes descomposiciones de la energ´ıa cine´tica turbulenta:
en la 4.13.a las componentes horizontal (u′2 + v′2) y vertical (w′2) totales (sumadas la parte
submalla y la resuelta); y en la figura 4.13.b la energ´ıa cine´tica turbulenta total, separando la
parte resuelta y la submalla. La componente horizontal domina claramente en las zonas que
limitan la capa l´ımite: en el suelo, y la zona de la inversio´n, pues ah´ı los movimientos verticales
se ven fuertemente disminuidos, siendo entonces el movimiento y sus perturbaciones ba´sica-
mente horizontales. La contribucio´n submalla es ma´xima en las zonas donde los movimientos
y procesos son de menor escala, de nuevo cerca del suelo o en la zona de la inversio´n, pues la
resolucio´n del modelo no puede llegar a ver las estructuras de menor escala expl´ıcitamente,
y por tanto las debe parametrizar.
Flujos turbulentos verticales de humedad y temperatura Los flujos verticales de
las magnitudes conservadas deben ser aproximadamente lineales (Lilly, 1968). En primera
aproximacio´n, supongamos la evolucio´n de la temperatura conservada o la humedad total
so´lo dependiente de su flujo turbulento:
dθl
dt
≈ ∂θl
∂t
∣∣∣∣
turb
= − ∂
∂z
(w′θ′l) (4.11)
pero θl es so´lo funcio´n de t (pues al considerarse bien mezclada es constante, y por tanto
independiente de z), por lo que la derivada en z del te´rmino de la derecha es igual entonces
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a una constante. Por tanto, al integrar esa expresio´n, se tiene que el flujo de esa variable es
lineal con z. En las figuras 4.14 se comprueba el aceptable cumplimiento de esta aproximacio´n.
La contribucio´n submalla a ambos flujos totales es pequen˜a, salvo en las zonas con procesos
turbulentos de menor escala (junto al suelo y, especialmente, en la zona de la inversio´n).
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Figura 4.14: Perfiles verticales de los flujos turbulentos de las variables conservadas, promedio 3a hora
Balance de energ´ıa cine´tica La flotabilidad es el principal factor de generacio´n de TKE
en una capa l´ımite de estratocu´mulos, y su ana´lisis informa de los procesos f´ısicos ma´s rel-
evantes que intervienen. Su perfil presenta un decrecimiento lineal en toda la capa subnube
desde su valor en superficie, hasta alcanzar un mı´nimo en la base de la nube, es decir, una
estructura t´ıpica de una capa convectiva seca. Este mı´nimo en algunos casos puede llegar a
ser negativo, indicio de un potencial desacople entre la capa nubosa y la capa seca inferior:
si la flotabilidad es negativa, significa que hay una barrera para el ascenso de una parcela
que provenga desde el suelo, o del descenso de una parcela proveniente de la nube (proceso
ya descrito en el apartado 2.7). Numerosos estudios (Turton y Nicholls, 1987; Bretherton y
Wyant, 1997; Wyant et al., 1997; Stevens, 2000) analizan el desacople de la capa de estra-
tocu´mulos a partir del perfil de flotabilidad. Por encima, en el interior de la capa nubosa la
flotabilidad presenta valores ma´ximos para toda la capa l´ımite, resultado del al calor latente
liberado en la condensacio´n. Finalmente, en la zona de la inversio´n se observa otro mı´nimo,
de valor negativo, asociado a los procesos de entrainment (causado por la mezcla de aire
seco y ma´s caliente con el aire saturado del interior de la nube que genera el enfriamiento
por evaporacio´n). La cizalla, que por definicio´n es siempre generadora de TKE, so´lo muestra
valores significativos cerca del suelo y en la zona de la cima de la nube, pues se trata de zonas
86 Simulacio´n LES de estratocu´mulos estacionarios (caso EUCREM-A)
con importante gradiente vertical de la velocidad horizontal del viento, bien por la presencia
de una barrera f´ısica (el suelo), bien por un cambio termodina´mico importante (la inversio´n
en la cima). El transporte turbulento (sumadas las componentes de correlacio´n de presio´n y
el transporte directo de TKE, te´rminos IV y V de la ecuacio´n 3.36) tiende a ser opuesto a
la generacio´n por flotabilidad, especialmente en el interior de la nube. Es un mecanismo de
redistribucio´n de energ´ıa a toda la capa l´ımite, lo que ayuda al mantenimiento de un estado
de buena mezcla a toda la capa (Nicholls, 1984). Globalmente, la flotabilidad pra´cticamente
equilibra la disipacio´n y el transporte total, pues como ya se describio´ en el apartado 4.2.1,
la TKE total permanece aproximadamente estacionaria a lo largo de la simulacio´n.
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Figura 4.15: Te´rminos del balance de TKE, promedio 3a hora
Coeficiente de asimetr´ıa El coeficiente de asimetr´ıa (S = (w
′3)
(w′2)
3/2 ), es un para´metro que
informa sobre la relacio´n entre las corrientes ascendentes y descendentes. As´ı, cuando S es
positivo las corrientes ascendentes son ma´s intensas (mayor w′3) y ocupan un a´rea ma´s es-
trecha, y viceversa (de Roode y Duynkerke, 1997). En la figura 4.16 se puede ver co´mo los
ascensos dominan en toda la capa nubosa, con un ma´ximo un poco antes de la cima de la nube
(pocos ascensos, pero muy vigorosos). Por encima, en la inversio´n, toma ra´pidamente valores
ligeramente negativos, ya que entonces dominan los descensos asociados al enfriamiento ra-
diativo de la cima de la nube frente a las ascendencias que penetran en la inversio´n. En las
observaciones de ASTEX (de Roode y Duynkerke, 1996, 1997) se observa tambie´n un ma´ximo
secundario de S en la mitad de la capa l´ımite. Si los flujos en superficie fueran comparables al
enfriamiento radiativo (t´ıpico de una capa l´ımite seca) el proceso ser´ıa el inverso, mostrando
un ma´ximo de S cerca del suelo, pues ser´ıa ah´ı donde se generan los ascensos que finalmente
4.2 Resultados 87
0
250
500
750
1000
1250
1500
-0.5 0 0.5 1 1.5 2 2.5 3 3.5
Z 
(m
)
S (adim)
(a)
h2
h3
Figura 4.16: Coeficiente de asimetr´ıa (S), promedios 2a y 3a horas
controlan la dina´mica de toda la capa l´ımite. Bougeault y Andre´ (1986) obtienen un ma´ximo
ana´logo en la cima de la nube (para w′3), mostrando valores negativos de la mitad de la nube
hacia abajo, que ellos explican como un transporte hacia arriba y hacia abajo de la TKE
generada dentro de la nube, consistente con los datos experimentales de Nicholls y Leighton
(1986)
4.2.6. Otros aspectos de la simulacio´n LES
Entrainment En la gra´fica 4.17 se muestra la velocidad de entrainment “instanta´nea”,
(calculada en cada paso de tiempo). Aunque a efectos de representatividad so´lo deben ser
considerados los promedios a 1 hora o superiores, estos valores instanta´neos sirven para
mostrar, incluso mediante este para´metro tan complejo, la estacionariedad que la simulacio´n
alcanza a partir de la segunda hora. Los valores de we son regulares a partir de ese momento,
en torno a 2 cm s−1. Deardorff (1976), para una capa l´ımite convectiva seca, propuso la
siguiente expresio´n como expresio´n de escala para el entrainment:
we
w∗
=
A
Riw∗
(4.12)
Riw∗ =
(g/θ0)∆θv zinv
w2∗
(4.13)
siendo Riw∗ un nu´mero de Richardson convectivo, que depende del salto de temperatura
virtual en la inversio´n (∆θv), de la altura de la misma (zinv), y de la flotabilidad integrada a
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Figura 4.17: Velocidad de entrainment instanta´nea
toda la capa (w∗), conocida como velocidad convectiva de escala. Frente al relativo consenso
para una capa convectiva seca de un valor de A ' 0.2 (apartado 3.5.2), al aplicar esta relacio´n
de escala a una capa l´ımite de estratocu´mulos, nuestros resultados y los dema´s modelos de la
intercomparacio´n (Duynkerke et al., 1999) muestran valores un orden de magnitud superiores,
(A=5.21 en el promedio de la tercera hora), lo que cuestiona la validez de esta aproximacio´n
para una CTBL. VanZanten et al. (1999) estudian este cierre de forma exhaustiva, y concluyen
que esta parametrizacio´n no es adecuada en este tipo de capa l´ımite (ver apartado 3.5.2).
Stevens et al. (2000) analizan los factores tanto nume´ricos como f´ısicos que controlan el
ritmo de entrainment en la cima de ls estratocu´mulos, llegando a resoluciones de 4 m en
la vertical, e incluso con esos valores, los movimientos responsables del entrainment no son
todav´ıa resueltos. Adema´s obtienen una dependencia del ritmo de entrainment de los aspectos
nume´ricos (esquema de adveccio´n y detalles del esquema submalla) mayor que del aumento
de resolucio´n realizado.
4.2.7. Espectros
Los espectros espaciales informan de las estructuras que aparecen en el dominio de la sim-
ulacio´n. En las figuras 4.18 se muestran los espectros espaciales de la velocidad vertical w,
el coespectro de w con la humedad total rt. Se calculan a partir de sus campos tridimen-
sionales en cada paso de tiempo, que se promedian en la direccio´n y, calculando entonces la
transformada de Fourier en la direccio´n x. Este espectro se promedia temporalmente para
cada hora. Se muestran el espectro a 600 m (representativo de un nivel intermedio dentro de
la capa de estratocu´mulos) y otro a la altura de la inversio´n, en torno a 800 m, para la 3a
hora de simulacio´n. En el espectro de w en mitad de la capa nubosa (figura 4.18.izq, l´ınea
cont´ınua) se ve que los remolinos ma´s energe´ticos tienen un taman˜o similar a la altura de
toda la capa l´ımite (n ∼ 5 ⇒ d = 3200 m/5 ∼ 700 m), es decir que los remolinos turbu-
lentos que se encargan de mezclar toda la capa tienen una dimensio´n horizontal similar a la
vertical. Sin embargo, el coespectro con la humedad total (figura 4.18.dcha, l´ınea cont´ınua),
muestra que las estructuras que transportan esta magnitud son de mayor taman˜o, pra´cti-
camente de todo el dominio horizontal (n=1 a 4, es decir taman˜os de casi el taman˜o del
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Figura 4.18: Espectros adimensionalizados de la velocidad vertical w (izq) y el coespectro w rt (dcha) en 600 m y a la
altura de la inversio´n (zinv)
dominio horizontal, 3200m). Este resultado ya fue mostrado por Jonker et al. (1999), donde
se analizaban estructuras mesoescalares mediante LES en una capa l´ımite convectiva seca,
y se observo´ que mientras la velocidad estaba dominada por estructuras microescalares (el
espesor de la capa l´ımite), los escalares pasivos lo eran pra´cticamente siempre (excepto en
algunas simulaciones con combinaciones muy concretas de entrainment y flujos superficiales)
por estructuras mesoescalares (el taman˜o del dominio horizontal), que adema´s aumentaban
con el tiempo, frente a la estacionariedad en w. Duynkerke et al. (1999) recalcularon esta sim-
ulacio´n sobre un dominio el doble de grande, obteniendo resultados similares. Esta diferencia
en las escalas predominantes entre las magnitudes dina´micas y los escalares es un resultado
para el cual no existe explicacio´n en la actualidad (Jonker et al., 1999). En la zona de la
inversio´n (zinv), los remolinos que ma´s contribuyen a la varianza de la velocidad vertical son
ahora mucho menores, en torno a 300 m (n ∼10), la mitad del espesor de la capa l´ımite.
Pero la covarianza con la humedad total muestra que incluso ah´ı las escalas que influyen ma´s
siguen siendo de mayor taman˜o que los de la velocidad vertical (n ∼6-7). Estos diagno´sticos
permitir´ıan analizar con ma´s detalle las escalas que energe´ticamente ma´s contribuyen a los
procesos de entrainment. En los espectros cerca de suelo (no mostrados) se ve que tanto en
la velocidad vertical como en la covarianza con la humedad, dominan las escalas pequen˜as,
pues tan cerca de un l´ımite f´ısico como la superficie, los remolinos turbulentos deben ser de
pequen˜o taman˜o.
4.3. Pruebas de sensibilidad de la simulacio´n
Traslacio´n galileana Los resultados mostrados han sido obtenidos tras realizar una traslacio´n
al campo de velocidad de valor constante e igual al viento geostro´fico, para que los valores
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absolutos que el modelo emplea (utrasl, vtrasl) sean lo ma´s pequen˜os posibles:
utrasl = u− ugal ; ugal = ug = −3 m s−1 (4.14)
vtrasl = v − vgal ; vgal = vg = −10 m s−1 (4.15)
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Figura 4.19: Te´rminos de TKE, con y sin traslacio´n galileana, promedio 3a hora
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Figura 4.20: Espectro de w con y sin traslacio´n galileana, promedio 3a hora
Las ecuaciones de evolucio´n del viento son invariantes bajo este cambio de variable (Cuxart,
1997). No obstante, se observan algunas pequen˜as diferencias: en la figura 4.19 se puede ver
co´mo sin traslacio´n galileana, la componente horizontal de la varianza del viento tiene valores
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superiores respecto a los valores con traslacio´n, igualando pra´cticamente a la componente
vertical a mitad de capa l´ımite (en torno a 500 m). La TKE (varianza total), muestra valores
so´lo ligeramente superiores con la traslacio´n galileana, pues una componente compensa a la
otra. En la serie integrada de TKE (no mostrada) las diferencias son todav´ıa ma´s pequen˜as.
El espectro de la velocidad vertical (figura 4.20) tambie´n muestra algunas diferencias. Al
descomponer las contribuciones de las diferentes escalas a la varianza total de w, que se
obtiene por la suma a todas los nu´meros de onda n, se puede observar co´mo a mitad de la
capa nubosa (600 m), si no se realiza la traslacio´n galileana se observa un ma´ximo relativo muy
cerca de la frecuencia ma´s alta (n=32), correspondiente a taman˜os cercanos a la resolucio´n de
la simulacio´n, mientras que en otras escalas la energ´ıa espectral es un poco menor. Aunque
en esa altura la varianza total es similar (figura 4.19), las escalas espaciales en las que se
distribuye son entonces diferentes. Una posible explicacio´n a estas diferencias podr´ıa estar
relacionada con los valores absolutos de viento menores, pues e´stos pueden reducir algo los
errores de truncamiento, refleja´ndose u´nicamente de forma apreciable en las perturbaciones
asociadas al campo de viento.
Paso de tiempo Aunque los resultados de este cap´ıtulo se encuentran dentro de las condi-
ciones de estabilidad nume´rica del paso de tiempo y la resolucio´n espacial, se realizaron
pruebas de sensibilidad al paso de tiempo, reduciendo de ∆t = 1.5 s a ∆t = 1 s. Los resulta-
dos muestran so´lo pequen˜as diferencias no significativas (figuras 4.21): la inversio´n crece un
poco ma´s que con un paso de tiempo inferior, dando lugar a una cantidad total de agua algo
menor (no se muestra), pero con un ritmo de entrainment muy parecido.
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Capa de absorcio´n Para evitar ruidos sobre los campos principales del modelo, asoci-
ados a posibles ondas generadas en la cima del modelo, se suele prescribir una atenuacio´n
de cualquier sen˜al sobre los u´ltimos niveles verticales mediante una capa de absorcio´n. Esto
produce generalmente unos perfiles irrealistas en esa capa superior, aunque sin ningu´n efec-
to sobre la zona de la capa l´ımite. Si se deja que el modelo evolucione libremente en esa
capa superior, se comprobo´ que no ten´ıa un impacto significativo sobre los resultados de la
simulacio´n en la zona de intere´s.
4.4. Conclusiones
• La simulacio´n LES de una capa de estratocu´mulos estacionaria reproduce de forma
realista los aspectos f´ısicos ma´s importantes que controlan su dina´mica: el entrainment
en su cima y el enfriamiento radiativo de onda larga.
• La comparacio´n frente a observaciones, y frente a otros modelos LES de este caso
(Duynkerke et al., 1999) es razonablemente coincidente, especialmente en los campos
medios que son ma´s fa´ciles de medir.
Cap´ıtulo 5
Simulacio´n LES de cu´mulos someros
de cobertura baja (caso BOMEX)
5.1. Introduccio´n. Intere´s y descripcio´n de la simulacio´n
En este cap´ıtulo se presentan los resultados de una simulacio´n de una capa de cu´mulos
someros basada en los datos de la campan˜a observacional BOMEX (Holland y Rasmusson,
1973), comentada en el apartado 2.5.2. La razo´n para elegir BOMEX como base para esta
simulacio´n es porque se trata de un caso t´ıpico de cu´mulos de los alisios, representativo de
muchas zonas del globo. No obstante, se trata de una campan˜a no espec´ıficamente orientada
al estudio de los campos nubosos y la turbulencia, por lo que so´lo se pudo comparar las salidas
de los modelos frente a las magnitudes medias y balances globales de masa y energ´ıa. A pesar
de ello, debido a su carencia de complicaciones mesoescalares, sin presencia de transiciones
hacia o desde estratocu´mulos, sin precipitacio´n apreciable, y alcanzando un apreciable estado
estacionario, este caso fue elegido entonces por su sencillez para formar parte (como la del
cap´ıtulo anterior) de los ejercicios de intercomparacio´n entre modelos (GCSS-WG1). Los
resultados principales se encuentran publicados en una pa´gina web1, y en el art´ıculo (Siebesma
et al., 2002), incluyendo los resultados que se muestran en este cap´ıtulo. En Sommeria (1976)
y, sobre todo en Siebesma y Cuijpers (1995) se realizan estudios nume´ricos de un caso muy
similar al BOMEX aqu´ı mostrado.
Intere´s del caso Por sus caracter´ısticas sencillas y estacionarias, a pesar del limitado
nu´mero de observaciones, este caso constituye un banco de pruebas muy interesante para el
estudio nume´rico de cu´mulos de capa l´ımite, de ah´ı que se escogiera como caso de referencia
para emplearlo en la intercomparacio´n entre modelos LES. Adema´s es un caso muy interesante
para estudiar las diferentes parametrizaciones de cu´mulos someros, de dif´ıcil comparacio´n
frente a observaciones, por su escasez y complejidad de procesos presentes.
1Caso BOMEX, 4o GCSS: http//www.knmi.nl/∼siebesma/gcss/bomex.html, ver Ape´ndice B
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Condiciones sino´pticas Esta simulacio´n parte de las condiciones de gran escala obser-
vadas en la campan˜a observacional BOMEX en su periodo 3 (del 22 al 26 de Junio de 1969)
en un a´rea de 500 × 500 km2 cerca de las islas Barbados (15oN, 56oO),periodo en el que se
midieron u´nicamente cu´mulos someros sin precipitacio´n en condiciones no perturbadas, con
un clara inversio´n de los alisios. A partir de medidas de radiosondeos y barcos se midieron
fundamentalmente balances de humedad y calor para ese a´rea cuadrada, as´ı como los datos
de subsidencia, valores de los flujos en superficie y los perfiles iniciales.
Dominio de la simulacio´n Para la simulacio´n tridimensional LES, se propone un dominio
de 64 × 64 × 75 puntos, con una resolucio´n horizontal de ∆x = ∆y = 100 m, mientras que
vertical se tiene una resolucio´n de ∆z = 40 m. El a´rea total del dominio de simulacio´n es
entonces de 6400 × 6400 m2 en la horizontal, llegando hasta una altura de 3000 m.
Forzamientos en superficie Se prescriben flujos constantes para toda la simulacio´n, basa-
dos en los datos medidos en ese periodo, a partir de los ana´lisis detallado del estado esta-
cionario (Siebesma y Cuijpers, 1995), eligie´ndose entonces los siguientes valores:
(w′θ′)s = (w′θ′l)s = 8 · 10−3 Km s−1 ≈ 9.7Wm−2 (5.1)
(w′r′t)s = 5.2 · 10−5 m s−1 ≈ 156Wm−2 (5.2)
u∗ = 0.28 m s−1 (5.3)
Los flujos de momento en superficie se obtienen a partir de esa velocidad de friccio´n u∗, y los
valores de viento en el primer nivel del modelo (u1, v1) (parametrizacio´n equivalente a la del
caso EUA) mediante
(w′u′)s = − u1√
u21 + v
2
1
u2∗ (5.4)
(w′v′)s = − v1√
u21 + v
2
1
u2∗ (5.5)
Otros forzamientos Adema´s de los flujos en superficie, se prescribe una velocidad de
subsidencia wsubs dependiente de z mediante la siguiente expresio´n:
wsubs =

0 < z < 1500 (−0.0065 z1500) (m s−1)
1500 < z < 2100 (−0.0065 + 0.0065 z−15002100−1500) (m s−1)
z > 2100 0
(5.6)
que reproduce una subsidencia creciente hasta la inversio´n inicial (en torno a 1500 m), para
luego decrecer hasta hacerse nula por encima de 2100 m. Adema´s, para reproducir las condi-
ciones de gran escala observadas en ese periodo obtenidas en los balances medidos por Holland
y Rasmusson (1973), se prescriben una tendencias de gran escala muy simples: una para la
humedad, asociada a una adveccio´n a gran escala, y otra para la temperatura, que pretende
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reproducir el enfriamiento radiativo de onda larga global en aire claro, pues por la baja
cobertura nubosa observada, se desprecia el efecto expl´ıcito de las nubes sobre ella. Estu-
dios de sensibilidad de Jiang y Cotton (2000) confirman el correcto comportamiento de estas
simplificaciones de los forzamientos. Los valores de las tendencias son:
drt
dt
∣∣∣∣
adv
=

0 < z < 300 −1.2 · 10−8 (s−1)
300 < z < 500 −(1.2 · 10−8 − 1.2 · 10−8 z−300500−300) (s−1)
z > 500 0
(5.7)
dθl
dt
∣∣∣∣
rad
=

0 < z < 1500 −2.315 · 10−5 (K s−1)
1500 < z < 2500 −(2.315 · 10−5 − 2.135 · 10−5 z−15002500−1500) (K s−1)
z > 2500 0
(5.8)
Perfiles iniciales A partir de las mediciones antes comentadas, los perfiles iniciales de
viento, humedad y temperatura que se prescriben son los siguientes:
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
2250
2500
2750
3000
2 4 6 8 10 12 14 16 18
Z 
(m
)
rv-ini (g kg-1)
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
2250
2500
2750
3000
298 300 302 304 306 308 310 312
Z 
(m
)
θini (K)
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
2250
2500
2750
3000
-12 -10 -8 -6 -4 -2 0 2
Z 
(m
)
Viento inicial (m s-1)
ug u v,vg
Figura 5.1: Perfiles iniciales de humedad, temperatura y viento
Se puede observar, por ejemplo, en el perfil de temperatura, la estructura termodina´mica car-
acter´ıstica de este tipo de capa l´ımite con cu´mulos (apartado 2.3), con una capa bien mezclada
cerca del suelo, por encima una capa condicionalmente inestable, en la que se desarrollara´n
las nubes cu´mulo, y ma´s arriba una inversio´n que limita verticalmente su crecimiento, de
ah´ı su catalogacio´n como nubes someras. Se prescribe tambie´n un desajuste en el viento y su
valor geostro´fico (por debajo de 500 m), de manera que se generara´ un forzamiento asociado
al te´rmino de Coriolis en esos niveles bajos. Inicialmente no existe agua de nube, por lo que
la variable conservativa θl coincide con θ.
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Otros aspectos de la inicializacio´n Para iniciar los movimientos turbulentos en el LES,
se prescribe un ruido blanco sobre los perfiles iniciales de amplitud ±0.1K para la temperatu-
ra, y de ±2.5 · 10−5kg kg−1 para la humedad, ambos hasta una altura de 1600 m (40 primeros
niveles). Se introduce una energ´ıa cine´tica turbulenta inicial del tipo eini = 1−z/3000m2 s−2,
es decir, 1 m2s−2 junto al suelo, decreciendo linealmente hasta 0 en la cima del dominio. Otros
para´metros son f = 0.376 · 10−4 s−1 (15oN), y la presio´n en superficie psurf = 1015 hPa.
5.2. Resultados
La duracio´n de la simulacio´n es de 6 horas, con un paso de tiempo de ∆t = 4 s. El periodo
temporal para los promedios de los diferentes estad´ısticas y diagno´sticos sera´n las 3 u´ltimas
horas. La eleccio´n de este periodo se analiza ma´s adelante en el cap´ıtulo.
5.2.1. Estacionariedad. Series temporales
Las siguientes figuras de series temporales muestran el grado de estacionariedad alcanzado
por esta simulacio´n:
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Figura 5.2: Series temporales de nubosidad y TKE
En la figura 5.2 (arriba) se puede observar co´mo durante la primera hora y media la cober-
tura nubosa muestra un proceso de aparicio´n y ajuste. (Siebesma et al., 2002) lo analizan
de la siguiente forma: la nubosidad no aparece hasta transcurrida media hora de simulacio´n,
porque la turbulencia resuelta horizontal no es capaz de generar la suficiente variabilidad en
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temperatura y humedad como para crear nubes. El primer pico de nubosidad se produce por
la irrupcio´n masiva y simulta´nea de celdillas nubosas. Una media hora despue´s (correspon-
diente al tiempo caracter´ıstico los remolinos turbulentos (eddy turnover time)) muchos de
ellos se evaporan a la vez, creando ese mı´nimo de cobertura. A lo largo de la segunda hora se
va alcanzando el equilibrio y, por tanto, un estado estacionario, en el campo de nubes. Esta
interpretacio´n es consistente con la propuesta de promedio de las magnitudes para el intervalo
de la 3a a la 6a horas. Brown (1999a) realiza un estudio de sensibilidad a la resolucio´n de esta
simulacio´n, pues algunos ana´lisis de esta campan˜a observacional parec´ıan mostrar taman˜os
t´ıpicos de las nubes cu´mulo sobre los 100 m (la resolucio´n horizontal de esta simulacio´n).
El resultado obtenido fue estad´ısticas muy parecidas a la simulacio´n de referencia (incluida
la cobertura nubosa), aunque con una estructura individual de nubes diferente, al obtener
muchas ma´s nubes, pero de menor taman˜o. Brown (1999a) plantea que la causa podr´ıa ser
que el suministro de energ´ıa es independiente del cambio de resolucio´n, y ser´ıa el respons-
able de las estad´ısticas globales, mientras que el esquema submalla, al variar la resolucio´n,
es responsable del cambio en la representacio´n del campo de nubes individuales. Aunque en
conveccio´n somera la descripcio´n individualizada de las nubes aisladas puede ser menos im-
portante que su efecto conjunto neto, en situaciones de conveccio´n ma´s profunda, la correcta
descripcio´n de cada nube individual, adema´s de su efecto conjunto, puede ser importante.
Ana´lisis de sensibilidad a los flujos en superficie u otras condiciones iniciales (Siebesma et
al., 2002) muestran tambie´n la robustez de la baja cobertura nubosa total. Algunos estudios
teo´ricos (Bjerknes, 1938; Asai y Kasahara, 1967) apuntan la hipo´tesis de que la configuracio´n
convectiva o´ptima que genera unos cu´mulos ma´s activos es aquella con coberturas bajas, del
orden del 10 -15%.
La serie de energ´ıa cine´tica integrada (5.2, abajo) muestra, despue´s del descenso desde los
valores de inicializacio´n, un lento pero cont´ınuo crecimiento a lo largo de toda la simulacio´n,
lo cual podr´ıa interpretarse como resultado del aumento de los taman˜os de las fluctuaciones
de mesoescala con el tiempo comentados en el cap´ıtulo anterior (Jonker et al., 1999). Este
resultado es corroborado por un trabajo basado en un caso muy similar a e´ste (Jonker et al.,
1999, b), pues observaron que, al alargarse el tiempo de simulacio´n, se produc´ıa un aumento
de los taman˜os de las nubes, manteniendo la cobertura total constante. En esta simulacio´n el
porcentaje de TKE resuelta respecto al total en la segunda parte de la simulacio´n ronda el
60% (frente al 80% de EUA), creciendo esta fraccio´n ligeramente en ambos con el tiempo.
En este caso los procesos submalla son mucho ma´s significativos que en EUA, reflejo de los
procesos de menor escala que en este caso se esta´n analizando. Aunque no se muestra, la
serie de la cantidad de agua integrada muestra tambie´n un crecimiento sostenido a lo largo
de toda la simulacio´n, consistente con la interpretacio´n de la serie de TKE integrada.
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5.2.2. Campos medios de la capa l´ımite nubosa de cu´mulos
El estado estacionario de la simulacio´n puede tambie´n comprobarse a trave´s del aspecto de
los perfiles promediados de las magnitudes fundamentales.
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Figura 5.3: Temperatura (θ) y vapor de agua (rv), promedio 3a -6a horas
Los perfiles promedio de θ y rv (figura 5.3) muestran claramente la estacionariedad de la sim-
ulacio´n. La la evolucio´n de los perfiles respecto a los valores iniciales es mı´nima, manteniendo
la estructura termodina´mica propia de este tipo de capa l´ımite. As´ı, por ejemplo, en el perfil
de temperatura se ve co´mo se conserva la zona intermedia (600 a 1500 m) de inestabilidad
condicional en la cual se generan los cu´mulos. Aunque en estos perfiles los valores son muy
poco variables, en otras magnitudes la variabilidad es mayor, sobre todo en flujos u otros
para´metros turbulentos. Por ello, los promedios no horarios, sino a las 3 u´ltimas horas, per-
mitira´n analizar con ma´s robustez las caracter´ısticas estacionarias de este tipo de capa l´ımite
nubosa. Un periodo mayor de promedio aumenta tambie´n la consistencia en la comparacio´n
entre diferentes modelos (Siebesma et al., 2002), de forma que las diferencias que subsistan
entre ellos podra´n ser justificadas con mayor seguridad como diferencias intr´ınsecas entre sus
esquemas.
En la siguiente figura (5.4) se muestran tanto la evolucio´n de la velocidad, como el perfil
del agua de nube. Las velocidades del viento (5.4.izq) se separan un poco ma´s de los valores
iniciales que los perfiles de otras magnitudes, probablemente porque el forzamiento geostro´fi-
co no esta´ completamente equilibrado. El perfil de agua de nube (5.4.dcha) presenta algunos
aspectos de gran intere´s. Su valor ma´ximo se encuentra en la parte inferior de la capa nu-
bosa, asociado a la base de las nubes individuales. Este resultado indica que existen nubes en
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Figura 5.4: Componentes del viento y agua de nube (rc), promedio 3a -6a horas. En esta figura y durante el resto del
cap´ıtulo, la capa de nubes se indica mediante dos l´ıneas horizontales
diferentes grados de desarrollo, tanto activas, como pasivas o en fase de desaparicio´n (Stull,
1985), pero en promedio todas tienen una base comu´n, que corresponde a ese ma´ximo de
agua. La cantidad neta de agua es pequen˜a (ma´ximos de 6 · 10−3 g kg−1), pues la cobertura
total es baja, y so´lo una pequen˜a fraccio´n de las celdillas se encuentra saturada (el 12%
antes mostrado). Esto indica que las variables θ y rv son aproximadamente iguales al de las
correspondientes magnitudes conservativas, que son las expl´ıcitamente usadas en el modelo.
Adema´s, en (Siebesma et al., 2002) se puede ver que los perfiles de rc, a pesar de estos prome-
dios trihorarios, son los que ma´s dispersio´n muestran entre los diferentes modelos, pues este
campo es muy sensible a pequen˜as diferencias en su representacio´n, aunque se trata siempre
de variaciones pequen˜as.
5.2.3. Diagno´sticos condicionados: a´rea de nubes
Es interesante analizar los valores de las diferentes magnitudes so´lo promediadas a una parte
de los puntos de todo el dominio que cumplen alguna condicio´n f´ısica concreta. Como di-
agno´sticos condicionados de intere´s en un caso de cu´mulos, se van a estudiar la fraccio´n
nubosa (anube), es decir, aquellos puntos del total que en cada nivel tienen agua de nube
(rc > 0), y como subconjunto del mismo, la fraccio´n del nu´cleo de la nube (anu´cleo), como
aquellos puntos nubosos con flotabilidad positiva respecto al valor medio en cada nivel, es
decir, aquellos con θv > < θv >. En algunos trabajos esta definicio´n an˜ade expl´ıcitamente
la condicio´n de que sean puntos de velocidad vertical positiva (Siebesma y Cuijpers, 1995).
100 Simulacio´n LES de cu´mulos someros de cobertura baja (caso BOMEX)
Es un poco ma´s restrictiva que la aqu´ı mostrada, aunque es esperable que la fraccio´n del
nu´cleo nuboso no difiera mucho con o sin esa condicio´n de parcela ascendente. Estas y otras
diferentes descomposiciones (denominadas en ingle´s top-hat, es decir, muestreos “escalo´n” o
discretos para clasificar cada punto) son objeto de ana´lisis detallado en muchos trabajos LES
(Wang y Stevens, 2000), porque son constituyen la base de las parametrizaciones de procesos
convectivos en la capa l´ımite del tipo de flujo de masa (apartado 3.5.4).
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Figura 5.5: Fraccio´n nubosa y flotable, y cociente de ambas, promedio 3a -6a horas
La fraccio´n nubosa (figura 5.5) es ma´xima en la base de la capa condicionalmente inestable.
Esto es consistente con lo descrito en el perfil total de agua de nube, pues en esta zona
(aproximadamente equivalente al LCL) se encuentran todas las bases de los cu´mulos. Al
ascender, so´lo las nubes ma´s vigorosas permanecen, de forma que la fraccio´n nubosa desciende
con la altura. Si se divide el ma´ximo de fraccio´n nubosa (∼ 0.056) entre la cobertura total
mostrada en la serie temporal, en el periodo de la hora 3 a la 6 (0.152), se obtiene un cociente
entre 2 y 3 (2.7), similar al obtenido por los dema´s modelos comparados en Siebesma et al.
(2002). Brown (1999b) realiza pruebas de sensibilidad a la cizalla, y concluye que este cociente
es tambie´n sensible a ella, pues a mayor cizalla, una misma cantidad de nubes cubren un a´rea
aparente mayor al proyectarlas sobre el suelo. La fraccio´n de puntos nu´cleo (anu´cleo) muestra
un perfil similar a la fraccio´n nubosa, con un porcentaje del 50% del total de nube en gran
parte de la zona nubosa, siendo cercano al 100% en la base de las nubes, y mucho menor
en su cima. La razo´n es que todas las bases de las nubes son de flotabilidad positiva, pues
generan ascensos, mientras que en las zonas superiores se promedian nubes activas con otras
ya en estado de disipacio´n o al menos no tan claramente activas.
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Figura 5.6: Magnitudes muestreadas a puntos nubosos y de nu´cleo, promedio 3a -6a horas
En la figura 5.6.izq se observa co´mo la cantidad de agua so´lo promediada a puntos con
nube muestra un cu´mulo promedio con su ma´ximo de cantidad de agua en la cima, como es
esperable en una nube aislada. La cantidad de agua es mayor en el promedio sobre la fraccio´n
de nu´cleo de la nube, pues esta parte es su zona ma´s activa, donde mayor condensacio´n se
produce. Se muestra tambie´n el valor adiaba´tico, obtenido a partir de los valores de θl y rt
desde el suelo, y suponiendo que no existe mezcla con el entorno. Los valores son claramente
superiores, reflejo sobre todo de los procesos de entrainment lateral de la nube promedio, y
tambie´n del vertical de aquellas nubes individuales que no llegan hasta la cima de ese perfil
promediado. La cantidad de agua promediada los puntos de nu´cleo es ma´s cercana a los valores
adiaba´ticos que so´lo promediada a puntos de nube, es decir, se mezcla con el entorno menos
intensamente que la nube en promedio, probablemente porque el nu´cleo es la zona central de
la nube, y entonces se encuentra un poco ma´s aislada del entorno no nuboso con que se realiza
la mezcla por entrainment. De hecho, cerca de la cima de la capa promedio nubosa, se acerca
mucho ma´s a los valores adiaba´ticos, lo que corresponde a que so´lo los nu´cleos ma´s vigorosos,
y por tanto, menos mezclados con el ambiente, es decir, ma´s adiaba´ticos, son capaces de
llegar tan lejos. La velocidad vertical (5.6.centro) promediada a puntos nubosos alcanza un
ma´ximo en torno a 1 m s−1, mientras que lo´gicamente, en el nu´cleo de la nube los valores
son superiores, de hasta 3.5 m s−1 cerca de la cima, y con un mayor perfil de crecimiento
desde la base que toda la zona nubosa. Finalmente, el perfil de θv (5.6.dcha) muestra algunas
caracter´ısticas termodina´micas interesantes. El gradiente promediado a puntos nubosos es
casi ide´ntico al medio global, y se hace negativo respecto a e´ste en la parte superior de la
capa nubosa (por encima de 1500 m), hasta la inversio´n. Los valores promediados a las zonas
del nu´cleo nuboso son so´lo unas de´cimas de Kelvin superiores a la media en toda la capa
de nubes, por lo que la nube tiene so´lo una ligera flotabilidad positiva respecto al ambiente.
De nuevo, como en el agua de nube, se ve co´mo el entrainment desv´ıa los valores respecto
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de los adiaba´ticos, y co´mo en la cima el nu´cleo es ma´s inestable en cuanto a gradiente de
temperatura virtual, asociado a esos ascensos ma´s vigorosos que consiguen alcanzar la zona
de la inversio´n.
5.2.4. Estructura tridimensional
Figura 5.7: Aspecto tridimensional del campo de nubes cu´mulo en t=3h
En la figura 5.7 se muestra el campo tridimensional de nubes cu´mulo, donde coexisten nubes
en los diferentes estados de desarrollo posibles: desde nubes en crecimiento, sin alcanzar sus
cimas el ma´ximo desarrollo, hasta nubes completamente extendidas, y tambie´n nubes en
estado de disipacio´n, que ya han perdido su base en la zona del LCL. En las dema´s figuras
(5.8, 5.9 y 5.10) se muestran cortes horizontales y verticales de diversos campos, en el mismo
instante de simulacio´n. La figura 5.8 presenta el corte vertical de agua de nube, TKE, y vapor
de agua. Aunque el promedio total no supera el 6%, se muestra un corte con una presencia
significativa de nubes. Su presencia altera la estructura global de la capa l´ımite, pues genera
una cantidad muy importante de TKE, o tambie´n la alteracio´n del gradiente promedio de rv,
(5.8.c), con apreciables intrusiones de vapor en niveles ma´s altos, asociado a las corrientes
ascendentes generadas por la nube. Estas corrientes se pueden ver claramente en el campo
de viento, dibujado junto la agua de nube (5.8.a). En las zonas con condensacio´n se ve co´mo
la estructura del viento se altera, y aparecen circulaciones complejas, con fuertes ascensos y
descensos asociados. Este comportamiento no so´lo se observa en la nube ma´s elevada, sino
tambie´n en las nubes con base sobre el LCL promedio (600 m). Asimismo, en la capa subnube
bien mezclada, se pueden apreciar remolinos caracter´ısticos de ese proceso de mezcla.
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Figura 5.8: Corte vertical (Y=12) de agua de nube (rc) y viento (w;u) (superior); TKE resuelta (medio); y vapor de
agua (rv) (inferior), en t=3h
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Figura 5.9: Cortes horizontales de velocidad vertical (w)(a), agua de nube (rc)(b), y temperatura potencial (θ)(c) en
z=600 m
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Figura 5.10: Mismos cortes horizontales que en la figura anterior, pero en z=1300 m
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Las pa´ginas siguientes a esos cortes verticales muestran cortes horizontales a todo el dominio
en dos alturas: cerca de la base de las nubes (600 m, figuras 5.9), y cerca de la zona de la
inversio´n (en 1300 m, figuras 5.10). En 600 m se aprecia la gran cantidad de nubes de diversas
secciones que coexisten (5.9.b) en la zona de origen de la condensacio´n para las corrientes
ascendentes. Las ma´s grandes esta´n asociadas con velocidades verticales mayores (5.9.a),
observa´ndose corrientes descendentes compensatorias a su lado. Existen perturbaciones pos-
itivas de θ en esos nu´cleos de nubes (5.9.c), aunque de unas pocas de´cimas de grado. En
el corte superior (1300 m), so´lo aparecen las cimas de las nubes ma´s vigorosas, con valores
de agua muy superiores a su base (1.6 frente a 0.2 g kg−1 en 600 m, figura 5.10.b). Estas
nubes poseen velocidades ascendentes por encima de los 3 ms−1, y muestran claros descensos
asociados adyacentes (en color azul ma´s oscuro). Las perturbaciones de temperatura (5.10.c)
son mucho mayores que en 600 m, de hasta 1 K entre la zona de la corriente nubosa y los
descensos que se producen junto a ella.
Aunque las estructuras descritas corresponden a campos instanta´neos, son representativas de
la complejidad de la dina´mica asociada a una capa l´ımite nubosa de cu´mulos, donde las zonas
cubiertas por cu´mulos alteran los campo promedio del entorno, causado por sus corrientes
asociadas y los procesos de cambio de fase.
5.2.5. Descripcio´n de la turbulencia. Asimetr´ıa
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Figura 5.11: Descomposiciones de la TKE, promedio 3a a 6a horas
La componente horizontal total de la energ´ıa cine´tica turbulenta (5.11.a, l´ınea cont´ınua),
muestra su valor ma´ximo en superficie, decreciendo a partir de ah´ı al ascender. Este descenso
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presenta tramos ma´s pronunciados, como el que se produce en la zona de la base de la capa
nubosa. La componente vertical de la TKE presenta un comportamiento ma´s complejo, con
dos mı´nimos relativos (en superficie y la base de la capa de nubes), y otros dos ma´ximos
(en el primer tercio de la capa convectiva seca subnube, y a mitad de la capa nubosa). Este
comportamiento coincide con la idea de plumas ascendentes en la capa de mezcla que son
frenadas en su cima por una cierta estabilidad te´rmica, para luego recibir un nuevo impulso
vertical debido a la condensacio´n (Sommeria, 1976). Pero tambie´n es interesante que el valor
de los dos ma´ximos de w′2 son comparables en magnitud (el interior a la nube inferior al
subnube), lo cual indica que la turbulencia asociada a los movimientos verticales es tan intensa
en la capa nubosa como en la capa seca que tiene debajo. En la comparacio´n de los resultados
de varios modelos LES (Siebesma et al., 2002), se observa una importante dispersio´n entre
los diferentes modelos para este primer ma´ximo subnube, encontra´ndose estos resultados en
el extremo superior de valores obtenidos. Sin embargo, esta alta dispersio´n no se refleja en la
mayor´ıa de las dema´s magnitudes de la turbulencia, mucho ma´s coincidentes entre si, ni es
corroborado por otras intercomparaciones de simulaciones LES de una capa convectiva seca
(Nieuwstadt et al., 1993), en las que los resultados obtenidos son ma´s parecidos entre si.
En la componente resuelta y submalla (5.11.b), es destacable que, aunque la parte resuelta es
claramente mayor en toda la capa l´ımite, la parte submalla es del mismo orden de magnitud
en casi toda ella. Este comportamiento es esperable en la zona en torno al suelo y en zona de
la inversio´n, donde los procesos son claramente de pequen˜a escala, pero el hecho de que sea
apreciable en toda la capa l´ımite significa que los procesos de escala inferior al taman˜o de las
celdillas son importantes en toda ella. Aunque las nubes son resueltas por el modelo, puede
que exista una tendencia a la existencia de nubes de taman˜o de la malla o inferior (como
Brown (1999a) muestra en su estudio), lo que generar´ıa procesos dina´micos apreciables a
escala submalla que justificar´ıan estos resultados.
Flujos turbulentos verticales de humedad y temperatura
El flujo total de θl (figura 5.12.izq) muestra en la capa subnube un decrecimiento lineal, que
continua dentro de la capa nubosa. El mı´nimo se produce a mitad de la capa nubosa, que se
corresponde con el ma´ximo del flujo total de agua de nube (figura 5.13.dcha). Esta relacio´n
puede explicarse mediante la expresio´n que relaciona ambos flujos, obtenida a partir de la
definicio´n de θl (ecuacio´n 2.8):
w′θ′l = w′θ′ −
L
cp
1
Π
w′r′c (5.9)
donde Π es la funcio´n de Exner (Π = T/θ = (p/p0)Rd/cp). Dentro de la capa nubosa, domina
el te´rmino de w′r′c, y el ma´ximo del flujo w′r′c genera ese mı´nimo de w′θ′l, debido al signo
negativo de ese te´rmino en la expresio´n 5.9. La parte submalla es pequen˜a respecto al total,
con ma´ximos relativos donde los procesos es esperable que puedan ser de menor taman˜o, y
por tanto, ma´s fa´cil que la resolucio´n del modelo no sea capaz de resolver: en superficie, y
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Figura 5.12: Flujos resuelto y submalla de las magnitudes conservativas: w′θ′
l
y w′r′t, promedio 3
a -6a horas
en la base de la nube, donde existe una transicio´n entre capas de diferente comportamiento.
El flujo total de humedad total (5.12.dcha) muestra un suave decrecimiento desde valores
ma´ximos en superficie (asociado al flujo constante de humedad prescrito) en todo el perfil
vertical. En la zona del ma´ximo de agua de nube en la mitad de la capa nubosa se produce
una inflexio´n en su perfil, para mostrar a partir de ah´ı un brusco descenso hasta la altura de la
inversio´n. Esto significa que gran parte del transporte turbulento de humedad se realiza hacia
esa zona superior de la capa l´ımite cercana a la inversio´n. De forma ana´loga al flujo submalla
de θl, los valores ma´s significativos de esta componente esta´n en el suelo y al comienzo de la
capa nubosa.
La figura 5.13.izq representa el flujo de flotabilidad (w′θ′v), y muestra en la capa subnube el
t´ıpico perfil lineal decreciente de una capa convectiva seca, hasta alcanzar el conocido valor
< w′θ′v >min≈ −0.2 < w′θ′v >s. Dentro de la capa nubosa, su valor crece de nuevo, tomando
a valores positivos causados por la liberacio´n de calor de la condensacio´n en las nubes. La
contribucio´n submalla es poco importante en la capa nubosa, excepto de nuevo cerca del suelo,
y especialmente en la base de la capa nubosa, donde su valor, tambie´n ligeramente negativo,
es comparable con el resuelto. Por tanto, los procesos de pequen˜a escala que suceden en torno
a la base de la nube son importantes, y los mecanismos de transporte en esa interfase tendra´n
influencia en la generacio´n de las te´rmicas que dan lugar a las nubes cu´mulo dentro de la
capa condicionalmente inestable. En el interior de la capa nubosa sus valores son pequen˜os, e
incluso negativos en su parte superior, coincidiendo el cambio de signo con el descenso en el
valor del flujo de agua de nube a mitad de capa nubosa. Por u´ltimo, el flujo de agua de nube
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Figura 5.13: Flujos resuelto y submalla de w′θ′v y w′r′c, promedio 3a -6a horas
(5.13.dcha) presenta un perfil con un ma´ximo a mitad de la capa nubosa (en torno a 1200 m),
resultado que ha sido empleado para explicar los perfiles de los flujos descritos anteriormente.
Siebesma et al. (2002) explica este ma´ximo como la zona en la que el ritmo de evaporacio´n
sobrepasa al de condensacio´n. Por debajo la condensacio´n es mayor que la evaporacio´n, y
por ello el flujo de agua crece de forma cont´ınua. La submalla es mayor cerca de la base de
la capa nubosa (500 m), probablemente causado porque ah´ı se generan todos los diferentes
taman˜os de nubes, incluidas aquellas de taman˜os cercanos o menores que la malla, mientras
que los ascensos ma´s vigorosos suelen estar generados por las te´rmicas ma´s grandes, mejor
resueltas por el modelo.
Balance de energ´ıa cine´tica
Los te´rminos resueltos del balance de TKE se muestran en la figura 5.14. El perfil de flota-
bilidad es, como en el caso de los estratocu´mulos del cap´ıtulo anterior, el principal factor
generador, y en algunas zonas, destructor o inhibidor de la energ´ıa cine´tica turbulenta. Esto
es especialmente claro cerca del suelo, y en la base de la capa nubosa. La cizalla resuelta es
en este caso muy pequen˜a en toda la capa l´ımite. Los te´rminos de transporte y disipacio´n se
calculan de la siguiente manera:
∂e
∂t
∣∣∣∣
trans
= − d
dz
(< w′p′ >res +
1
ρ
< w′e′ >res −u′τ13 − v′τ23 − w′τ33) (5.10)
∂e
∂t
∣∣∣∣
disip
=  =
∑
i,j
τij
dui
dxj
(5.11)
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Figura 5.14: Balance de energ´ıa cine´tica resuelta, promedio 3a -6a horas
donde τij = u′iu′j son los te´rminos submalla del tensor de Reynolds, calculados por el esque-
ma de turbulencia. El transporte total (ver ecuacio´n 3.36) tiene un comportamiento similar
al caso EUA (cap´ıtulo anterior), pues es opuesto a la flotabilidad en gran parte de la capa
l´ımite. En la base de la nube, donde la flotabilidad presenta un mı´nimo negativo, el transporte
muestra un ma´ximo, lo que significa que hay una acumulacio´n de TKE en esa zona. En la
capa nubosa, el transporte presenta un comportamiento ma´s complejo, ya que en la mitad
inferior el transporte es negativo, pero en la mitad superior de la capa, el transporte pasa a
ser positivo. Esta inflexio´n en su comportamiento coincide aproximadamente con el ma´ximo
del flujo de agua de nube y de flotabilidad analizados en el apartado anterior. Por tanto, en
la mitad superior de la capa nubosa se produce una acumulacio´n de TKE, probablemente
asociado a los ascensos vigorosos que llegan hasta all´ı, zona en la que la evaporacio´n ya supera
en media a la condensacio´n. El cara´cter ruidoso del te´rmino de transporte en los niveles bajos
de la capa subnube esta´ asociado a la componente submalla del mismo, pues los dos te´rminos
resueltos son suaves en esa zona (el de presio´n ligeramente negativo, y el de transporte clara-
mente negativo en la capa subnube, pero luego positivo en el mı´nimo de flotabilidad, aunque
no se muestran estas gra´ficas). La disipacio´n equilibra pra´cticamente los dema´s te´rminos, de
forma que el residuo o evolucio´n de TKE (dedt ) es muy pequen˜o, y la TKE permanece ba´sica-
mente estacionaria en el promedio de esas 3 horas, aunque estrictamente presenta un ligero
aumento, como se mostro´ en su serie temporal integrada. En Grant y Brown (1999) se plantea
que la distribucio´n de la disipacio´n de TKE en este caso es bastante dispersa, y que ocurre
predominantemente dentro de los cu´mulos, pero que esta concentracio´n de los procesos disi-
pativos en algunas zonas no impide que se pueda emplear una aproximacio´n turbulenta para
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estudiar los transportes en cu´mulos. Brown (1999a), en su estudio de sensibilidad aumenta la
cizalla a trave´s del forzamiento geostro´fico, y observa que el te´rmino correspondiente aumenta
en importancia, como cabe esperar, aunque la flotabilidad sigue siendo el factor principal de
generacio´n o destruccio´n de TKE, incluso con cizallas altas.
Coeficiente de asimetr´ıa
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Figura 5.15: Coeficiente de asimetr´ıa, promedio 3a -6a horas
El coeficiente de asimetr´ıa (5.15) muestra algunos aspectos significativos de las estructuras
verticales de este tipo de capa l´ımite, que en el apartado siguiente se mostrara´n de una manera
ma´s expl´ıcita. Su perfil muestra un cont´ınuo aumento desde valores negativos en el suelo hasta
valores positivos muy altos (casi 5, frente al ma´ximo de 3 en EUA), a una altura de 1250
m, para a partir de ah´ı descender su valor. Esto se puede interpretar como que las corrientes
ascendentes son cada vez menores en a´rea y ma´s vigorosas, alcanzando una relacio´n ma´xima
en esa altura. Esto corresponde con la imagen de unas corrientes ascendentes asociadas a los
cu´mulos, y que segu´n se sube en el interior de la capa condicionalmente inestable, son menos
en cantidad, pero ma´s intensas, hasta que a una cierta altura ya los descensos ocupan a´reas
tan extensas que S empieza a descender en valor.
5.3. Pruebas de sensibilidad de la simulacio´n
Ruido inicial Aunque no se muestran, se realizaron pruebas de sensiblidad a la amplitud
del ruido inicial, reducie´ndolo en un o´rden de magnitud, pero el u´nico efecto significativo
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observado es que las nubes aparecen un poco ma´s tarde, ma´s cerca del final de la primera hora,
y los picos del ajuste inicial son un poco ma´s pronunciados. Para los diagns´ticos promediados
a las tres u´ltimas horas no se observa ningu´n impacto.
Paso de tiempo Tampoco se muestran resultados, aunque las pruebas realizadas mostra-
ban mı´nimas diferencias, producie´ndose una inestabilidad nume´rica para pasos de tiempo
ligeramente superiores ya al empleado (4 s). Relacionado con el apartado siguiente, se ob-
servo´ que sin realizar la traslacio´n galileana, se produc´ıan inestabilidades nume´ricas en pasos
de tiempo como el empleado pasada media simulacio´n, por lo que el paso de tiempo elegido
se encuentra cerca del l´ımite de estabilidad nume´rica.
Traslacio´n galileana La traslacio´n galileana realizada en los resultados mostrados en este
cap´ıtulo son ugal = −7 m s−1, vgal = 0 m s−1. En general, los resultados sin realizar la
traslacio´n son consistentes. U´nicamente al comparar las componentes de la TKE, se aprecian
ligeras diferencias, como ya fue observado en el caso EUA.
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Figura 5.16: Te´rminos de TKE, con y sin traslacio´n galileana, promedio 3a -6a horas
El perfil de TKE es similar, pero las componentes vertical (w′2) y horizontal (u′2 + v′2) son
diferentes, sobre todo en la capa subnube. El ma´ximo de varianza vertical sin traslacio´n
galileana es claramente superior al que se obtiene cuando e´sta se realiza en la capa subnube
seca. A cambio, la componente horizontal en esa zona se comporta a la inversa, de ah´ı el similar
valor de la energ´ıa cine´tica neta. Siebesma et al. (2002) comenta este hecho, y su inapreciable
impacto en otros campos de la capa l´ımite nubosa. En la capa nubosa las diferencias entre
ambas pruebas son mucho menores.
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5.4. Conclusiones
La simulacio´n consigue reproducir un estado estacionario de cu´mulos someros en torno al 10-
15% de cobertura. La estructura termodina´mica obtenida muestra una compleja poblacio´n
de nubes de diferentes estados de desarrollo, pero sus estad´ısticas promedio son robustas.
Se mantiene el perfil de inestabilidad condicional en toda la capa nubosa, y el perfil de
agua promedio muestra un ma´ximo cerca de la base de la capa nubosa. La estructura de la
turbulencia en la capa nubosa muestra valores so´lo ligeramente ma´s flotables que la media
total, y un flujo de agua de nube con un ma´ximo caracter´ıstico a mitad de capa nubosa, que
determina en buena medida el aspecto de los dema´s flujos turbulentos.
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Cap´ıtulo 6
Simulacio´n LES de cu´mulos someros
de cobertura media (caso ATEX)
6.1. Introduccio´n. Intere´s y descripcio´n de la simulacio´n
Esta simulacio´n de cu´mulos someros presenta algunas similitudes con el caso del cap´ıtulo
anterior, aunque tambie´n significativas diferencias. Los resultados de la intercomparacio´n
entre diferentes modelos LES, incluyendo los resultados que se presentara´n en este cap´ıtulo,
llevadas a cabo durante el 5o GCSS esta´n publicadas en Stevens et al. (2001), y accesibles
en una direccio´n web1. Los datos observacionales en los que esta´ basada esta simulacio´n
provienen de la campan˜a ATEX (Augstein et al., 1973, 1974), acro´nimo que emplearemos
para esta simulacio´n.
Intere´s del caso El objetivo de esta tercera simulacio´n es intentar completar de alguna
forma el espectro de coberturas de nubes de capa l´ımite, planteando unas condiciones in-
termedias entre el cap´ıtulo 4, donde se analizo´ una capa de estratocu´mulos, y el extremos
opuesto los cu´mulos de baja cobertura del cap´ıtulo 5. En estas condiciones, se pueden analizar
los procesos Este re´gimen intermedio estacionario puede permitir estudiar las condiciones y
mecanismos f´ısicos importantes que controlan la transicio´n entre ambos estados de nubosidad
extremos. Tambie´n puede servir de base para analizar si las parametrizaciones que funcionan
en cada estado extremo de nubosidad siguen siendo va´lidas en estas condiciones (Stevens et
al., 2001).
Condiciones sino´pticas y geogra´ficas ATEX se desarrollo´ durante Febrero de 1969
en la zona del Atla´ntico Este cerca de la rama ecuatorial de los alisios (en torno a 12oN,
35oO). Las condiciones espec´ıficas de temperatura, humedad, viento y forzamientos de gran
escala respecto de esta simulacio´n de alta resolucio´n corresponden a datos del periodo 7-
1Caso ATEX, 5o GCSS: http://www.asp.ucar.edu/∼bstevens/atex/contents.html, ver Ape´ndice B
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12 de Febrero, ba´sicamente a partir de mediciones de barcos de la zona de estudio, y que
representan las condiciones t´ıpicas de la inversio´n de los alisios (Augstein et al., 1973). Estos
datos se idealizan ligeramente para conseguir un mejor estado estacionario para la simulacio´n,
y guardan bastante similitudes con los del caso BOMEX. Se diferencian fundamentalmente
en una inversio´n mucho ma´s fuerte, y una SST ligeramente inferior.
Dominio de la simulacio´n Se propone un dominio de 64×64×150 puntos, con una resolu-
cio´n espacial de ∆x = ∆y=100 m, mientras que en la vertical se tiene ∆z=20 m. El dominio
es entonces de 6400×6400 m2, y una altura total de 3000 m. La simulacio´n dura 8 horas, a
fin de alcanzar un estado estacionario suficiente.
Forzamientos en superficie En este caso no se fijan unos flujos en superficie como en
los dos casos anteriores, sino que se prescriben una temperatura y humedad saturantes car-
acter´ısticas de las condiciones ocea´nicas de ese periodo y zona: TSST = 298K, ps =1015 hPa,
rvs=19.8293 g kg−1. Con estos datos, se prescriben los flujos en superficie a trave´s de una
sencilla parametrizacio´n tipo drag (ver apartado 3.5.3):
(w′θ′)s = (w′θ′l)s = C10 · U · (θ1 − θs) (6.1)
(w′r′t)s = (w′r′v)s = C10 · U · (rv1 − rvs) (6.2)
(w′u′)s = −u1 u
2∗
M
(6.3)
(w′v′)s = −v1 u
2∗
M
(6.4)
siendo θs = TSST
(
p0
ps
)Rd/cp
la temperatura potencial en superficie, M =
√
u21 + v
2
1 el mo´dulo
de la velocidad del viento en el primer nivel del modelo, y u∗ = 0.3 m s−1 la velocidad de
friccio´n (por tanto los flujos de momento se calculan igual que en las otras simulaciones). De
la misma manera, θ1 y rv1 son los valores de temperatura y humedad en el primer nivel del
modelo, y C10= 0.0013 es un coeficiente adimensional de intercambio en superficie.
Otros forzamientos Se prescribe un perfil de subsidencia con el siguiente comportamiento:
wsubs =

0 < z < zinv W · zzinv
zinv < z < zinv + h W · (1− z−zinvh )
z > zinv 0
(6.5)
donde zinv es la altura de la inversio´n2, h es una altura en torno a ella, fijada en 300 m, y W
es la velocidad de subsidencia en la zona de la inversio´n, fijada a 6.5 ·10−3 m s−1.
2zinv se calcula como la altura promedio en la que la humedad total vale 6.5 g kg
−1
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Adema´s, se prescriben unos forzamientos o tendencias de gran escala (fge), que corresponden
a las condiciones observadas en un a´rea extensa en dicho periodo:
drt
dt
∣∣∣∣
fge
=
{
0 < z < zi −1.5 · 10−8 (s−1)
z > zi 0
(6.6)
dθl
dt
∣∣∣∣
fge
=

0 < z < zi −Q− Q2 (1− zzi )(K s−1)
zi < z < zi + h −Q · (1− z−zih )(K s−1)
z > zi 0
(6.7)
donde Q = 2.31 · 10−5 K s−1 representa una tendencia de temperatura de gran escala, debida
a procesos radiativos. Todas laas tendencias se prescriben a partir t=90 min. Finalmente,
se prescribe una tendencia de temperatura representativa del enfriamiento radiativo de onda
larga en las nubes, muy similar al del caso EUA (cap´ıtulo 4), a diferencia del caso BOMEX
(cap´ıtulo 5), cuya cobertura nubosa era demasiado baja para que los efectos radiativos de
onda larga fueran significativos:
Fl(z) = ∆Ftek·dn0·LWP (z,ztop) (6.8)
donde ∆Ft = 74W m−2 es el enfriamiento radiativo de onda larga en la cima del modelo, k
una constante adimensional igual a 130.0, ztop la cima del modelo, y dn0 es la densidad en la
cima de las nubes, que se aproxima a 1.03 kg m−3.
Perfiles iniciales Su estructura es similar a la del caso BOMEX, aunque la inversio´n es
un poco ma´s fuerte, tanto en temperatura como en humedad. Los valores de viento real y
geostro´fico esta´n basados en estudios observacionales (Augstein et al., 1974).
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Figura 6.1: Perfiles iniciales de humedad, temperatura y viento
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Otros aspectos de la inicializacio´n Se prescribe un ruido aleatorio sobre la temperatura
inicial de amplitud ±0.1 K y sobre la humedad inicial de ±0.025 g kg−1. Y se impone un
perfil inicial de energ´ıa cine´tica submalla de valor eini= 1 − z/3000 (m2 s−2) hasta 3000 m.
El para´metro de Coriolis se fija a f = 3.76 · 10−5 s−1 (equivalente a una latitud de 14.94o N).
6.2. Resultados
Para las 8 horas de simulacio´n propuestas, se empleo´ un paso de tiempo de ∆t = 2.5 s,
promediando las estad´ısiticas y magnitudes a estudio a las 5 u´ltimas horas, pues se considera
(Stevens et al., 2001) que con este intervalo los resultados son suficientemente representativos
del estado estacionario buscado. Se realizo´ una traslacio´n galileana del viento de forma que
minimizara sus valores medios, aunque a diferencia de los casos anteriores, el perfil inicial
de viento prescrito y del valor geostro´fico no constantes con la altura dificulto´ una eleccio´n
o´ptima. Finalmente, se eligio´ una traslacio´n del viento en todo el dominio de ugal = −4m s−1,
vgal = −1 m s−1. En el apartado 6.3 se discute en detalle esta cuestio´n.
6.2.1. Estacionariedad. Series temporales
En primer lugar, se muestran las series de cobertura nubosa y de energ´ıa cine´tica en cada
paso de tiempo, integradas verticalmente a todo el dominio de simulacio´n:
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Figura 6.2: Series temporales de nubosidad y TKE integrada, caso ATEX
En ambas series, como en los casos anteriores, se puede comprobar que se alcanza un estado
estacionario durante gran parte de la simulacio´n, y sobre todo en la segunda mitad del
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periodo simulado. Se puede considerar entonces que los promedios que se realicen sobre toda
la segunda parte de la simulacio´n (horas 3 a 8) sera´n representativos de las caracter´ısticas
f´ısicas y dina´micas de esta capa l´ımite nubosa. La cobertura se encuentra en torno al 30-40%,
estando entonces situado en condiciones intermedias respecto a los casos analizados en los
dos cap´ıtulos anteriores, como se hab´ıa planteado a priori. La TKE integrada muestra una
serie muy estacionaria, y como reflejo de la energ´ıa total presente en el dominio, se trata de
un diagno´stico so´lido y robusto para constatar el estado estacionario alcanzado.
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Figura 6.3: Series temporales de LWP para los tres casos y wmax, caso ATEX
En la figura 6.3.arriba se muestra la serie temporal de la cantidad de agua l´ıquida integrada
(l´ınea cont´ınua), comparada con los valores obtenidos en los simulaciones de los dos cap´ıtulos
anteriores. Por una parte puede comprobarse, aunque con una oscilacio´n importante, una
tendencia clara hacia la estacionariedad ya observada en las gra´ficas anteriores, y en su
comparacio´n con los otros casos sus valores nos confirman que se trata de un caso intermedio
tambie´n en cuanto a cantidad de agua, entre los 170-180 g m−2 de los estratocu´mulos de
EUA (en la gra´fica se muestra dividido por 10), y los 10 g m−2 del caso de baja cobertura
BOMEX. La cantidad de agua se encuentra mucho ma´s cerca del caso de cu´mulos BOMEX,
con ma´ximos que no superan los 20 g m−2. En la gra´fica inferior se muestra la velocidad
vertical ma´xima obtenida en cualquier punto del dominio. Aunque se trata de nubes de poco
desarrollo, con velocidades ascendentes entonces pequen˜as, en esta gra´fica se alcanzan valores
de 4-5 m s−1, picos que se mantienen a lo largo de toda la simulacio´n, lo que indica que existen
ascensos vigorosos en alguna parte del dominio en toda la simulacio´n.
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6.2.2. Campos medios de la capa l´ımite nubosa de cu´mulos
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Figura 6.4: Perfiles de humedad relativa y vapor de agua (rv), agua de nube (rc) y humedad saturante (rvsat), promedio
3a-8a horas. Dos l´ıneas horizontales delimitan la capa nubosa promedio en las siguientes gra´ficas
El vapor de agua (figura 6.4.izq) da una clara idea de la estacionariedad de esta simulacio´n,
pues permanece pra´cticamente inalterada durante toda la simulacio´n respecto a sus valores
iniciales, mostrando u´nicamente un suavizamiento del salto en la base de la nube y en la
zona de la inversio´n en el transcurso de las 8 horas. Los cu´mulos formados en torno al nivel
de condensacio´n por ascenso correspondiente a la base de la capa nubosa se muestran en el
perfil de agua de nube (rc) mediante ese fuerte crecimiento de su valor en esa zona. Pero
adema´s existe un fuerte ma´ximo cerca de la cima de la capa nubosa, en vez del decrecimiento
del caso BOMEX, resultado de una tendencia de la capa nubosa a ir creando una zona
estratocumuliforme cerca de la inversio´n, como quedara´ confirmado ma´s adelante al analizar
otros campos. En esa zona cercana a la inversio´n es donde mayor variabilidad existe, y donde
mayor dispersio´n se daba en la comparacio´n entre diferentes modelos (Stevens et al., 2001),
aunque todos mostraban un comportamiento consistente con el aqu´ı descrito. En esa misma
gra´fica de la izquierda, se muestra el perfil vertical de humedad saturante, cercano al de
humedad en toda la capa nubosa, y cuya diferencia es mı´nima cerca de la cima de la capa,
como confirma el perfil de humedad relativa (figura 6.4.dcha). Este posee una estructura
de doble ma´ximo, uno cerca de la base de la nube y otro cerca de la cima, consistente
con el ana´lisis planteado para el perfil de rc. El perfil de temperatura potencial muestra
una estacionariedad en su perfil similar al perfil de rv, manteniendo inalterado el gradiente
condicionalmente inestable caracter´ıstico de una capa nubosa con cu´mulos someros del perfil
inicial. Esta gran estacionariedad es en buena parte la consecuencia del equilibrio entre los
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Figura 6.5: Temperatura θ y componentes horizontales del viento (u, v), promedio 3a-8a horas
diferentes forzamientos prescritos sobre el dominio euleriano de estudio (Stevens et al., 2001).
Los perfiles de velocidad horizontal tambie´n constatan los cambios tan pequen˜os que se
producen a lo largo de las 8 horas de simulacio´n en el estado medio de la capa l´ımite nubosa,
aunque muestran una estructura un poco ma´s compleja, con ligeros ma´ximos relativos, en la
componente zonal en la zona de la base de la capa nubosa, y en la meridiana ma´s cerca del
suelo.
6.2.3. Diagno´sticos condicionados: a´rea de nubes
La fraccio´n nubosa (figura 6.6.izq, l´ınea cont´ınua) presenta dos ma´ximos, uno mayor cerca de
la cima de la capa (∼0.13) y otro en la base de la nube (ligeramente menor de 0.1). Como en
BOMEX, la cobertura total de la serie temporal (figura 6.2) da valores claramente superiores
(0.3-0.4), probablemente asociado a la cizalla de los cu´mulos aislados, y a un no solapamiento
vertical de la capa estratiforme de la zona superior y los cu´mulos inferiores. La fraccio´n de
a´rea de nu´cleo no alcanza el 4% en la base de la capa nubosa, descendiendo con la altura
hasta los 1100 m, de manera muy similar a lo obtenido para el caso BOMEX, con un nuevo
ascenso en la zona superior de la capa nubosa. La fraccio´n de puntos nubosos activos (figura
6.6.medio) ronda el 50% en la mitad de la capa nubosa, siendo ligeramente superiores en la
base, pues ah´ı se generan la mayor parte de las ascendencias. En la parte superior se produce
un brusco descenso, cuya causa podr´ıa ser en parte que el muestreo se realiza ya sobre muy
pocos puntos, y en parte a que en esa zona la embrionaria capa estratiforme esta´ formada
por ascensos nubosos que se han esparcido horizontalmente a lo largo de la inversio´n, por lo
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que no ser´ıan zonas especialmente activas.
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Figura 6.6: Fraccio´n de puntos nubosos y de nu´cleo de nube, promedio 3a-8a horas
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Figura 6.7: Temperatura virtual (θv) humedad total (rt), y velocidad vertical w, en zonas nubosas y de nu´cleo,
promedio 3a-8a horas
El agua de nube promedio a zonas nubosas o de nu´cleo (6.6.dcha) muestra claramente la
diferente dina´mica de las dos capas, con un crecimiento suave de rc al ascender en la capa
nubosa, pero con un aumento muy brusco en la zona correspondiente a la capa superior con
aspecto ya casi estratocumuliforme, pasando de valores en torno a 0.4 g kg−1 en 1200 m, hasta
valores de casi 2 g kg−1 en 1450 m. De hecho, en Stevens et al. (2001) se sugiere una forma de
muestrear los puntos de forma que separe el comportamiento cumuliforme del estratiforme
(promediando aquellos puntos de nu´cleo so´lo si su cantidad de agua es al menos la mitad del
valor adiaba´tico (sin entraiment) a esa altura), obtenie´ndose entonces resultados mucho menos
“estratiformes”, mucho ma´s parecidos al caso BOMEX. Esto se puede interpretar tambie´n
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como el resultado de una de´bil interaccio´n dina´mica en este caso de la capa estratiforme y
los cu´mulos.
El perfil de temperatura virtual corrobora los resultados encontrados en el caso BOMEX. θv
(figura 6.7.izq) es so´lo ligeramente superior en los puntos de nu´cleo que en los nubosos, y ellos
respecto a la media a toda la capa como se describe en Bechtold y Cuijpers (1995). Adema´s,
los valores del nu´cleo tienden a los valores medios en la cima de la capa nubosa, efecto ya
comentado en BOMEX, resultado posiblemente de que so´lo los nu´cleos menos mezclados
por entrainment llegan tan arriba. La humedad total en la base de la capa nubosa (figura
6.7.centro) es superior a su valor promedio global, y cercano a los valores en superficie, lo que
significar´ıa (Stevens et al., 2001) que las ra´ıces de los ascensos que penetran en la capa nubosa
provienen desde el suelo. En el apartado de estructuras tridimensionales, se observara´ este
resultado ma´s claramente. Las velocidades ascendentes (figura 6.7.dcha) son crecientes hasta
la mitad de la capa nubosa, pero luego la dina´mica estratiforme hace que las velocidades
desciendan claramente en la zona superior de la capa, tanto el promedio nuboso como el de
nu´cleo, excepto un repunte final de los puntos de nu´cleo nuboso.
6.2.4. Estructura tridimensional
Figura 6.8: Aspecto tridimensional del campo de nubes cu´mulo en t=7h
La figura 6.8 muestra cualitativamente en campo tridimensional de nubes, donde ya se puede
apreciar visualmente co´mo algunas nubes se esparcen sobre la inversio´n, para generar ese
ma´ximo en la cima de la capa nubosa, adema´s de otras nubes cu´mulo aisladas en diferentes
estados de evolucio´n.
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Figura 6.9: Corte vertical (Y=53) de agua de nube (rc) y viento (w;u) (superior); TKE resuelta (medio); y vapor de
agua (rv) (inferior), en t=7h
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Figura 6.10: Corte vertical (X=15) de agua de nube (rc) y viento (w;u) (superior); TKE resuelta (medio); y vapor de
agua (rv) (inferior), en t=7h
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Figura 6.11: Cortes horizontales de agua de nube y θ a 700 m (a), 1000 m (b), y 1300 m (c), t=7h
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Figura 6.12: Cortes horizontales de velocidad vertical w y vapor de agua rv a 700 m (a), 1000 m (b), y 1300 m (c),
t=7h
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En las pa´ginas anteriores se dibujan cortes verticales (figuras 6.9 y 6.10) y horizontales (figuras
6.11 y 6.12), correspondientes a la figura tridimensional anterior, en la hora 7 de simulacio´n.
En las figuras 6.9 y 6.10 se muestran los cortes verticales en dos puntos del dominio de
estudio, que permiten observar tanto los cu´mulo aislados que se desarrollan en la capa condi-
cionalmente inestable, como la tendencia a irse generando una capa estratocumuliforme en
la cima de esa capa, en torno a 1200-1300 m. Las perturbaciones en el campo de humedad
no son, curiosamente, excesivamente grandes. La energ´ıa es, como en el caso BOMEX, un
resultado claro de los procesos de condensacio´n. La doble estructura nubosa es ma´s clara
en los cortes horizontales (figuras 6.11 y 6.12), donde se muestran los cortes a 700 m (en
torno al LCL), en 1000 m (representativo de la mitad de la capa nubosa), y 1300 m (cerca
de la inversio´n). El aspecto de las nubes en la base de la capa nubosa (figuras (a) de ambas
pa´ginas) es muy similar a la de BOMEX, con mu´ltiples ce´lulas nubosas de taman˜o pequen˜o,
que se generan por las corrientes ascendentes que consiguen penetrar en la capa nubosa .
A mitad de la capa (figuras (b)), so´lo las corrientes mas vigorosas han sido capaces de so-
brevivir, mostra´nose ya muchas menos estructuras, pero ma´s organizadas. Las figuras (c)
muestran claramente esa tendencia a generar una capa estratiforme (un aplastamiento de los
ascensos contra la inversio´n, claramente visible en los campos de humedad (6.12.c.dcha), con
valores claramente superiores al entorno donde no existe esa embrionaria capa estratiforme,
y agua de nube (6.11.c.izq), con una extensa zona de agua y un ma´ximo de rc ≈ 0.7g kg−1),
estructura completamente diferente de las observadas en el caso BOMEX. El campo de TKE
refleja con claridad las zonas de creacio´n energe´tica asociadas a las nubes ma´s vigorosas, asi
como las circulaciones de los remolinos que mezclan la capa subnube convectiva, en los cortes
verticales de las figuras 6.9 y 6.10.
6.2.5. Descripcio´n de la turbulencia. Asimetr´ıa
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Figura 6.13: Coeficiente de asimetr´ıa y varianzas de θl y rt, promedio 3
a-8a horas
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Asimetr´ıa. Varianzas El perfil de asimetr´ıa de la velocidad (figura 6.13.izq) es muy similar
al del caso BOMEX, pues refleja una estructura dina´mica similar, con corrientes ascendentes
de menor a´rea (de ah´ı el descenso en anucleo con la altura), pero ma´s fuertes (perfiles de w
condicionados a puntos de nube o de nu´cleo). Sin embargo, el ma´ximo de S es claramente
inferior al de caso BOMEX, reflejo de unas corrientes menos asime´tricas en la parte superior,
seguramente relacionado con la capa de estratocu´mulos que en este caso existe, a diferencia
del caso anterior. Adema´s, el perfil en la capa subnube parece comportarse una vez ma´s de
manera muy consistente con el de una capa convectiva seca t´ıpica, hecho ya constatado en
las primeras simulaciones de capas convectivas con nubes (Sommeria, 1976). Las varianzas de
temperatura y humedad presentan un ma´ximo claro en la cima de la capa nubosa, resultado
relacionados con la inhibicio´n de los movimientos verticales y su transformacio´n en movimien-
tos horizontales generados por la presencia de la inversio´n, dando lugar a variabilidades muy
importantes. Cuando se comparan entre si diferentes modelos LES, la intensidad de estos
ma´ximos es uno de los aspectos en los que ma´s dispersio´n presentan (Stevens et al., 2001).
La varianza de la humedad total (6.13.dcha) presenta un segundo ma´ximo inferior cerca de
la base de la capa nubosa, lo que indica de alguna forma que en los perfiles de humedad son
los que de una manera ma´s clara identifican las zonas de transicio´n entre capas (Stevens et
al., 2001).
Energ´ıa cine´tica turbulenta
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Figura 6.14: Descomposiciones de la TKE, promedio 3a-8a horas
Las componentes horizontal y vertical de la TKE muestran una estructura caracter´ıstica una
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vez ma´s: la parte horizontal tiene ma´ximos relativos en las zonas cercanas a inversiones o
inhibiciones del movimiento vertical, como es suelo y la base o cima de la capa nubosa. La
componente vertical muestra el ma´ximo t´ıpico de la capa subnube convectiva, cuyo valor es
muy sensible al uso de la traslacio´n galileana (como en el caso BOMEX). En la capa nubosa,
la varianza vertical de la nubosidad presenta un ligero crecimiento, con un ma´ximo un poco
por encima de la mita de la capa, lo que reafirma la descripcio´n obtenida a partir del perfil
de asimetr´ıa S y la velocidad vertical en puntos nubosos, en la que los ascensos ocupan cada
vez a´reas ma´s estrechas y con valores ma´s altos. Respecto a los valores resueltos y submalla
de TKE, las contribuciones submalla son ma´s significativas cerca del suelo, como en las otras
simulaciones.
Flujos turbulentos verticales de humedad y temperatura
En la figura 6.15 se muestran los perfiles de las variables conservativas, tanto su componente
submalla como el flujo total. Los perfiles muestran un perfil aproximadamente lineal, en
consonancia con su condicio´n de variables conservadas. El mı´nimo del flujo de θl se produce
en la zona de la cima de la nube. El flujo de humedad total muestra un decrecimiento cont´ınuo
desde el suelo hasta la cima de la nube, que indica que el mayor transporte se produce en la
capa superficial. El perfil de humedad (figura 6.4) total permanece constante, por lo que los
otros procesos compensara´n el transporte turbulento neto de humedad hacia la capa nubosa.
La parte submalla es pequen˜a, excepto en aquellas zonas en las que los movimientos de
mayor escala se ven inhibidos, y los remolinos turbulentos pequen˜os son ma´s importantes,
como sucede cerca del suelo, en la zona de la inversio´n, y en la base de la nube. Respecto al
perfil de flotabilidad, presenta el habitual ma´ximo en el interior de la capa nubosa asociado
a los cambios de fase, en la misma altura que el ma´ximo del flujo de agua de nube. Tambie´n
presenta el habitual mı´nimo en la base de la nube, negativos en este caso, que indica una
tendencia hacia del desacople de la capa nubosa respecto a la capa subnube.
Como en el caso BOMEX, el ma´ximo de w′r′c se produce en la zona superior de la capa
nubosa, correspondiendo a la altura en que la evaporacio´n neta supera a la condensacio´n.
El perfil en el interior de la nube es diferente al obtenido en el caso BOMEX, pues ahora el
ma´ximo se produce ma´s hacia la parte superior de la capa, y en cualquier caso, con un perfil
creciente en gran parte de la misma, mientras que en el caso BOMEX, el ma´ximo se produc´ıa
ma´s abajo, para luego ir decreciendo hasta la cima de la capa nubosa. Probablemente este
ma´ximo ma´s alto estara´ causado por esa capa de tendencia estratocumuliforme existente en
la parte superior de la misma, que desplaza la zona de mayor intensidad de los procesos e
cambio de fase respecto al caso puramente de cu´mulos someros.
Balance de energ´ıa cine´tica
En la figura 6.17 se muestran los te´rminos del balance de energ´ıa cine´tica resuelta. Adema´s de
la contribucio´n a la TKE correspondiente a la flotabilidad (analizada en el apartado anterior),
6.2 Resultados 131
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
-30 -25 -20 -15 -10 -5 0 5 10
Z 
(m
)
<w’θ’l> (W m-2)
total
submalla
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
-20 0 20 40 60 80 100 120 140 160
Z 
(m
)
<w’r’t> (W m-2)
Figura 6.15: Flujos resuelto y submalla de las magnitudes conservativas: (w′θ′
l
) y (w′r′t), promedio 3
a-8a horas
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
-10 -5 0 5 10 15 20 25
Z 
(m
)
flotabilidad (W m-2)
total
submalla
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
-5 0 5 10 15 20 25 30 35 40
Z 
(m
)
<w’r’c> (W m-2)
Figura 6.16: Flujos de flotabilidad y agua de nube: (w′θ′v) y (w′r′c), promedio 3a-8a horas
132 Simulacio´n LES de cu´mulos someros de cobertura media (caso ATEX)
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
−6 −4 −2 0 2 4 6
Z 
(m
)
Términos del balance resuelto de TKE (m2 s−3)*10−4
cizalla
flotabilidad
transporte
disipación
Figura 6.17: Balance de energ´ıa cine´tica resuelta, promedio 3a-8a horas
en este balance se puede ver co´mo la cizalla no es significativa, salvo en aquellas zonas de
fuerte estratificacio´n te´rmica, como cerca del suelo o en la base de la nube. El transporte
neto de TKE es fuertemente negativo en la capa subnube, impidiendo la acumulacio´n de
TKE en esa zona, para dar luego un transporte ligeramente positivo en la base de la capa
nubosa, coincidiendo con el mı´nimo negativo de flotabilidad, comportamiento muy similar
al obtenido en el caso BOMEX. El te´rmino de transporte vuelve a ser negativo en la parte
inferior de la capa nubosa, oscilando en un intervalo de valores pequen˜os en gran parte de
la capa, para finalmente generar valores claramente negativos cerca de la cima de la capa
nubosa, coincidente con el ma´ximo de flotabilidad. La disipacio´n tiende en buena medida a
compensar los anteriores te´rminos, pues la TKE permanece aproximadamente estacionaria
en todo el periodo de simulacio´n (el almacenamiento neto de TKE es muy pequen˜o, aunque
no se muestra en la gra´fica), como la serie del valor integrado de energ´ıa cine´tica indicaba.
6.3. Pruebas de sensibilidad de la simulacio´n
Traslacio´n galileana Finalmente, se estudio´ la sensibilidad de los resultados al uso de la
traslacio´n galileana para el viento medio. Los resultados y conclusiones son similares a los
obtenidos en los dos casos anteriores, de forma que el impacto ma´s claro de la no traslacio´n
galileana del viento redistribucio´n horizontal/vertical de la TKE ligeramente diferente, ob-
serva´ndose un ma´ximo ma´s acentuado de w′2 en la capa subnube cuando no se realiza la
traslacio´n.
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Figura 6.18: Te´rminos de TKE, con y sin traslacio´n galileana, promedio 3a-8a horas
En este caso, adema´s del comportamiento de ese ma´ximo subnube (analizado en detalle
en Stevens et al. (2001)), tambie´n la componente horizontal es sobreestimada respecto a
los valores obtenidos con traslacio´n galileana. Este caso tiene la peculiaridad respecto a los
anteriores de un forzamiento geostro´fico y vientos en altura no constantes, por lo que quiza´s
una traslacio´n del viento constante para todos los niveles sea la responsable de esa reduccio´n
en los valores de las varianzas de la componente horizontal no observada en los otros casos.
6.4. Conclusiones
Se ha conseguido una simulacio´n estacionaria de un estado intermedio de nubosidad de la capa
l´ımite, distinguie´ndose dos zonas claramente diferentes de nubosidad, una inferior, t´ıpica de
cu´mulos someros, y otra superior, con una clara tendencia estratocumuliforme. Las diferentes
caracter´ısticas de cada tipo de nubes quedan reflejadas en diferentes campos, con estructuras
de dobles ma´ximos en la base y en la cima de la capa nubosa. Los valores promediados a
puntos nubosos y u´nicamente del nu´cleo de los mismos describen con precisio´n los aspectos
importantes del transporte y la termodina´mica nubosa (Stevens et al., 2001).
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Cap´ıtulo 7
Simulaciones unidimensionales
(SCM) de la capa l´ımite nubosa
7.1. Introduccio´n
Frente a los resultados ma´s detallados y realistas de los modelos LES, los esquemas unidimen-
sionales de la capa l´ımite nubosa presentan a cambio varios aspectos de gran intere´s (cap´ıtulo
1): por una parte se pueden considerar como un enlace entre la modelizacio´n nume´rica tridi-
mensional de alta resolucio´n (LES), y los modelos de a´rea limitada operativos (LAM) y los
de circulacio´n general atmosfe´rica (GCM) o de clima (Randall et al., 1996) debido a la de-
scripcio´n nume´rica ma´s sencilla que estos modelos realizan de los procesos f´ısicos causada por
sus limitaciones computacionales y de resolucio´n; por otra, este trabajo presenta un intere´s
adicional, al tratarse de la versio´n unidimensional del esquema nume´rico del LES empleado
en las simulaciones de los cap´ıtulos anteriores. Esto permite comparar los resultados de las
diferentes parametrizaciones que se estudien en el SCM frente a una base de datos consis-
tente, los resultados de alta resolucio´n del LES. El objetivo principal en este apartado del
trabajo consiste en la bu´squeda de una formulacio´n u´nica del SCM de los diferentes tipos
de capa l´ımite nubosa. Tradicionalmente se han empleado parametrizaciones muy diferentes
para estudiar la capa l´ımite de estratocu´mulos y de cu´mulos, pues en principio su dina´mica
es muy diferente, como se ha mostrado en los tres cap´ıtulos anteriores. As´ı, para la mod-
elizacio´n 1D de estratocu´mulos se ha empleado la condicio´n de capa bien mezclada respecto a
las variables conservativas, primero mediante esquemas de capa de mezcla (Lilly, 1968). Ma´s
adelante se propusieron esquemas de turbulencia similares a los usados en la modelizacio´n
de la capa l´ımite convectiva seca, pero con variables conservativas (Cuxart y Sa´nchez, 1997;
Lenderink y Holtslag, 2000; Abdella y McFarlane, 2001). Frente a ellas, las simulaciones de
una capa l´ımite con cu´mulos se han estudiado desde su perspectiva convectiva, empleando
por tanto t´ıpicamente esquemas de flujo de masa (Cotton, 1975; Siebesma y Holtslag, 1996),
o bien cierres turbulentos, pero de orden alto (Yamada y Mellor, 1979; Bougeault, 1981b).
136 Simulaciones unidimensionales (SCM) de la capa l´ımite nubosa
Tambie´n desde la o´ptica de los procesos de precipitacio´n, en los modelos de baja resolucio´n
ambos tipos de nubes de se han tratado de forma diferente: los procesos que puede resolver
(precipitacio´n estratiforme o de gran escala), y los que no puede o son de taman˜o muy inferior
(precipitacio´n convectiva o de escala local, que incluye tanto la conveccio´n profunda como
la somera). Numerosos trabajos intentan compatibilizar ambas descripciones de las nubes
de capa l´ımite, pues aunque poseen diferente dina´mica, ambos tipos de nubosidad coexis-
ten en la atmo´sfera y se producen transiciones graduales entre unas y otras (apartado 2.2).
Es interesante entonces buscar un esquema capaz de considerar todos los tipos diferentes de
condiciones nubosas de forma unificada, incluyendo los casos extremos los antes descritos. As´ı,
Lappen y Randall (2001b) plantean una aproximacio´n a la descripcio´n de los estratocu´mulos
a partir de un esquema de flujo de masa en el que se incluyen algunos aspectos de los cierres
turbulentos, obteniendo resultados prometedores. Otros trabajos (Bechtold et al., 1992, 1995;
Bechtold y Siebesma, 1998) han explorado el uso de un esquema de condensacio´n submalla
estad´ıstico para representar tanto saturaciones elevadas t´ıpicas de los estratocu´mulos, como
las bajas sobresaturaciones que tienen lugar en los cu´mulos (ver el apartado 3.5.5).
7.2. Versio´n SCM de Meso-NH: longitud de mezcla en pres-
encia de nubes
En este cap´ıtulo se va a proponer una aproximacio´n diferente, explorando la capacidad de un
esquema de turbulencia puro para representar los diferentes tipos de capa l´ımite nubosa. Los
aspectos clave del cierre de las ecuaciones de la turbulencia en estas condiciones son dos:
• La representacio´n de la nubosidad y la cantidad de agua cuando la cobertura nubosa no
es completa, mediante un esquema estad´ıstico de condensacio´n submalla que permite
valores intermedios entre la cobertura total (N=1) y la ausencia de nubosidad (N=0).
• El empleo de una longitud de mezcla que cierra las ecuaciones del esquema 1.5 de tur-
bulencia de Meso-NH (ver 3.6), capaz de representar la mezcla no local, y que tenga en
cuenta la presencia de los diferentes tipos de nubosidad y sus diferentes caracter´ısticas.
En este trabajo se emplea la formulacio´n de la condensacio´n submalla estad´ıstica descrita en
el apartado 3.5.5. El trabajo se concentra en el estudio de una longitud de mezcla que incluya
en su formulacio´n la presencia y los aspectos f´ısicos y dina´micos de los diferentes tipos de
nubes de capa l´ımite. En los trabajos de Bechtold et al. (1992, 1995) se estudia tambie´n la ca-
pacidad de un esquema de turbulencia con un cierre de orden 1.5 de representar los diferentes
tipos de nubosidad, incidiendo en la necesidad de usar un esquema de condensacio´n submalla
que tenga en cuenta los casos de baja saturacio´n, y por tanto, una formulacio´n asime´trica de
las distribuciones estad´ısticas submalla. El cierre de las ecuaciones de la turbulencia en los
esquemas de orden 1.5 se realiza a trave´s de una longitud de mezcla que sea representativa
de los movimientos ma´s energe´ticos que mezclan toda la capa l´ımite nubosa (apartado 3.5.4).
7.2 Versio´n SCM de Meso-NH: longitud de mezcla en presencia de nubes 137
La aplicacio´n de esta idea a la obtencio´n de una parametrizacio´n capaz de representar tanto
la mezcla que se produce en una capa de estratocu´mulos (bien mezclada respecto de θl y
rt), como en una capa l´ımite de cu´mulos someros (donde la cobertura nubosa es parcial, y la
circulacio´n convectiva y por tanto la mezcla que genera presentan una clara asimetr´ıa entre
ascensos aproximadamente saturados y descensos ba´sicamente no saturados), ha llevado a
definir dos formulaciones diferentes de L para describir cada una de ellas. Adema´s, estas for-
mulaciones (descritas en el apartado 3.5.4) suelen estar basadas en para´metros de estabilidad
termodina´mica (Lenderink y Holtslag, 2000), o en expresiones fijas que den como resultado
las condiciones de mezcla t´ıpicas de un cu´mulo, con el perfil propuesto por (Blackadar, 1962)
para la capa subnube, y un valor fijo en el interior de la capa nubosa, que represente los
taman˜os de las nubes (Bougeault, 1981b; Krueger y Bergeron, 1994; Bechtold et al., 1995).
En cambio, este trabajo plantea una formulacio´n unificada para esta longitud de mezcla en
cualquiera de las condiciones de nubosidad, calculada adema´s con para´metros y magnitudes
internas del esquema, y modifica´ndose dina´micamente en funcio´n de la evolucio´n de la simu-
lacio´n, sin imponer externamente ninguna condicio´n.
7.2.1. Longitud no saturada (BL89)
Se denominara´ as´ı a la formulacio´n original de la longitud propuesta por Bougeault y Lacarre`re
(1989) (que denotaremos como BL89), descrita en detalle en el apartado 3.5.4. En su ca´lculo
se considera invariante la temperatura potencial virtual inicial θv de la parcela para en su
desplazamiento virtual. Si en esa capa l´ımite no se producen procesos de cambio de fase, esta
condicio´n se cumple, por la definicio´n de la temperatura virtual. Por ello, a esta formulacio´n
de la longitud BL89 la denominaremos “seca” o no saturada. En los dos siguientes apartados
se proponen las modificaciones para que esta longitud incluya en su obtencio´n la existencia de
nubosidad completa (como en los estratocu´mulos), a la que denominaremos longitud hu´meda
o saturada, y en condiciones de cobertura parcial y con circulaciones verticales con un cierto
grado de asimetr´ıa, que denominaremos longitud intermedia o parcialmente saturada.
7.2.2. Longitud saturada (BL89-sat)
Parece claro que en presencia de nubes, y especialmente cuando la cobertura es completa,
la imposicio´n de la conservacio´n de θv no es una hipo´tesis correcta. Como su expresio´n
deducida cuando rc 6= 0 (ecuacio´n 2.9), y mostrada esquema´ticamente en los diagramas
2.2, la temperatura virtual es aproximadamente constante en la capa subnube, pero crece
claramente en el interior de la capa nubosa, debido a los procesos de liberacio´n de calor
latente (y matema´ticamente porque rc crece). En cambio, como ya se planteo´ teo´ricamente en
el cap´ıtulo 2, y los resultados LES mostraron (figuras 4.5), se puede considerar la invariancia a
lo largo de toda la capa l´ımite de estratocu´mulos de θl y de rt. Suponiendo entonces que ambos
valores de la parcela virtual que se desplaza permanecen constantes, se podr´ıa recalcular su
θv en cada nivel, y entonces obtener las nuevas lup, ldown as´ı calculadas:
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siendo θ (p)l y r
(p)
t las magnitudes conservativas de la parcela en el nivel de partida z; ξ
′ ≡ ξ(z′)
denota cualquier variable en los niveles z′ a los que la parcela se desplaza virtualmente, y
ξ ≡ ξ(z) los valores en el nivel de partida; y ξ (p) a valores de la parcela, y ξ (e) valores del
entorno ambiental. Primero (ecuacio´n 7.1) se calcula la humedad saturante de la parcela en
el nuevo nivel r′ (p)vsat mediante un desarrollo de Taylor de primer orden basado en la diferencia
entre la θ (p)l de la parcela del nivel de partida z, que se ha supuesto invariante, y la del
entorno al que llega (θ′ (e)l ). El coeficiente J =
∂rvsat
∂θl
(definido ya en el apartado 3.5.5) se
puede calcular a partir de la ecuacio´n de Clausius-Clapeyron:
J =
(
∂rvsat
∂θl
)
θ=θl
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rvsat(Tl)Lv
RvTlθl
(7.6)
Con el valor de la humedad saturante, se calcula la cantidad de agua que tendr´ıa la parcela en
ese nuevo nivel (r′c,p, ecuacio´n 7.2), imponiendo que la humedad total de la parcela en el nivel
de partida (r (p)t ) sea invariante. M
′ = JLv/Cp es un coeficiente que aparece al calcular rc en
funcio´n de la variable conservativa (θl) en vez de a trave´s de θ (apartado 3.5.5). Sera´ vapor
en ese nuevo nivel en la parcela lo que no sea agua (ecuacio´n 7.3). Empleando la definicio´n de
θl, se obtiene θ, (7.5 con Π = T/θ la funcio´n de Exner), y finalmente la nueva temperatura
virtual de la parcela en cada nivel (eq. 7.5). La longitud L calculada con esta θv(≡ θv,sat)
que var´ıa con la altura, la denominaremos Lsat o´ BL89-sat, porque denota condiciones de
saturacio´n completa. Esto es as´ı porque en su deduccio´n so´lo se ha supuesto que la parcela
que se desplaza este´ saturada en media o no saturada (ecuacio´n 7.2), sin permitir coberturas
parciales, o agua l´ıquida cuando las condiciones medias no son de saturacio´n, aproximacio´n
que puede ser suficiente en condiciones de alta resolucio´n.
7.2.3. Longitud parcialmente saturada (BL89-psat)
En los casos de cobertura nubosa parcial estudiados con el modelo LES en los cap´ıtulos
5 y 6, la formulacio´n anterior no parece adecuada, pues aunque considera los efectos de la
condensacio´n que BL89 original no ten´ıa en cuenta, no incluye en su ca´lculo las caracter´ısticas
de una capa l´ımite con cu´mulos someros, donde la cobertura es intermedia respecto de los
7.2 Versio´n SCM de Meso-NH: longitud de mezcla en presencia de nubes 139
dos casos extremos antes descritos, y donde existen circulaciones dina´micas y procesos con
un comportamiento claramente asime´trico, como diversos trabajos (Cuijpers et al., 1996)
han puesto de manifiesto. Se ha buscado entonces una formulacio´n inspirada en el desarrollo
anterior, pero que pueda considerar adema´s procesos espec´ıficos de los cu´mulos someros. Esa
formulacio´n debera´ reducirse a las anteriores en los casos extremos de nubosidad completa y
en ausencia de condensacio´n. Se propone como idea intuitiva emplear para el algoritmo de la
longitud de mezcla una θv parcialmente saturada o intermedia entre ambos valores extremos,
que denotamos como θv,psat:
θv,psat = α θv,seca + β θv,sat (7.7)
siendo α y β unos coeficientes que ponderan la temperatura correspondiente a la formulacio´n
seca o no saturada (θv,seca) y los valores obtenidos en cada nivel con la parametrizacio´n satu-
rada del apartado anterior (θv,sat). Como magnitud sencilla y calculable de manera expl´ıcita
por el esquema nume´rico, se planteo´ hacer depender esos coeficientes de la fraccio´n nubosa
(N) obtenida por esquema de condensacio´n submalla en cada nivel, de forma que cuando
N=1 la expresio´n 7.7 se reduzca al caso saturado, y cuando N=0 al caso seco. Entonces,
para cada nivel z′ al que la parcela se desplaza virtualmente para obtener lup y ldown se tiene:
θ′v,psat = N
′ · θ′v,sat + (1−N ′) · θ′v,seca (7.8)
Esta idea es similar a la propuesta por Bechtold et al. (1995) para simular casos de cobertura
parcial con un cierre de la turbulencia de orden 1.5, aunque all´ı se plantea para calcular el flujo
de flotabilidad en condiciones de saturacio´n parcial, como funcio´n de su valor en condiciones
saturadas y no saturadas. Adema´s, an˜aden un tercer te´rmino, que denominan contribucio´n
no gaussiana al flujo, asociada al comportamiento no sime´trico en condiciones de saturacio´n
parcial. Emanuel (1994), al estudiar la mezcla de aire nuboso y claro en cu´mulos someros
no precipitantes, plantea una expresio´n para la temperatura virtual resultante que guarda
bastante similitud con e´sta, aunque el factor de peso es all´ı σ, aquel que hace que la mezcla
se encuentre exactamente saturada.
La fo´rmula anterior se puede reordenar as´ı:
θ′v,psat = θ
′
v,seca +N
′(θ′v,sat − θ′v,seca) (7.9)
As´ı escrita, la fo´rmula muestra que la temperatura virtual parcialmente saturada tiene un
valor intermedio entre ambos extremos, mayor que el valor seco (si N > 0), ma´ximo cuando
N=1 (e igual a θv,psat) y que depende de la diferencia (siempre positiva) entre la temperatura
virtual saturada y la seca. Los resultados del LES de los cap´ıtulos 5 y 6 informan sobre el
aspecto que deber´ıa tener el perfil de θv en una capa l´ımite condicionalmente inestable con
cu´mulos en su interior (figuras 5.6 o´ 6.7), aunque no parece sencillo deducir a partir de ellas
cua´l ser´ıa la parametrizacio´n del tipo 7.7 que obtenga esos valores de temperatura. Esta
formulacio´n no so´lo deber´ıa considerar los procesos dentro de las nubes, sino tambie´n que
existe un a´rea libre de nubes, y la longitud que el esquema emplea es u´nica y global para
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toda ella. Se han estudiado tambie´n formulaciones ma´s complejas para esos coeficientes, del
tipo α = f(N),β = f(N). Por otra parte, para considerar de alguna forma la asimetr´ıa en la
dina´mica t´ıpica de los cu´mulos someros, se plantea el ca´lculo diferenciado de θv,psat cuando
se analiza el ascenso virtual de la parcela y cuando se calcula su descenso, para obtener lup
y down. La formulacio´n final que se propone para las simulaciones de cu´mulos es la siguiente:
θ
′↑
v,psat = θ
′
v,seca +N
↑
max(θ
′
v,sat − θ′v,seca) (7.10)
θ
′↓
v,psat = θ
′
v,amb +N
↓
max(θ
′
v,sat − θ′v,seca) (7.11)
θ
′↑
v,psat es entonces la temperatura virtual que se va obteniendo en cada nivel z
′ para calcular
lup respecto a cada altura z de partida, y de la misma manera se tiene θ
′↓
v,psat para el descenso
virtual de la parcela y obtener ldown. Existen dos aspectos importantes en esta formulacio´n:
en vez de emplear directamente como factor de peso la nubosidad N se emplea el ma´ximo de
nubosidad (Nmax) desde el nivel z hasta cualquier z′ al que la parcela asciende o desciende
en su ca´lculo. Este coeficiente puede interpretarse como que para calcular los ascensos o de-
scensos de las corrientes se considera el ma´s vigoroso posible en todo el recorrido de la nube;
el otro aspecto significativo de esta formulacio´n es el empleo de una θ′v,amb (temperatura
ambiental en cada nivel z′) en el ca´lculo de los descensos, mientras que para los ascensos el
valor es la θv,seca, es decir, la formulacio´n inicial expresada en la ecuacio´n 7.9. Este diferente
valor para ascensos y descensos pretende expresar esa asimetr´ıa entre unos y otros. En los
descensos se supone que se tiene en cuenta ma´s los valores ambientales o medios de cada
nivel, mientras que en los ascensos se considera la formulacio´n ma´s directamente relacionada
con los procesos de cambio de fase.
Existen, no obstante, mu´ltiples aspectos adicionales que se han explorado sobre esta aprox-
imacio´n, y la sensibilidad de esta formulacio´n a los diferentes factores que en ella aparecen.
Parece claro que otras magnitudes adema´s de la nubosidad (y quiza´s de forma complemen-
taria o alternativa a ella) pueden expresar f´ısicamente tambie´n condiciones intermedias entre
los valores de las condiciones extremas de nubosidad, como el coeficiente de asimetr´ıa S (es-
tudiado en los trabajos de Bougeault (1982); Bechtold et al. (1995)), la fraccio´n de puntos
nubosos activos (nu´cleos nubosos descritos, por ejemplo, en 5.2.3), o la humedad relativa u
otros factores que midan el grado de subsaturacio´n en cada nivel. Tambie´n se ha estudiado
la sensibilidad del ca´lculo de L respecto a su promedio de lup y ldown, pues en vez de la
ra´ız cuadrada (eq. 3.69) podr´ıa plantearse alguna expresio´n que de alguna manera pese ma´s
los ascensos saturados o los descensos subsaturados, sin obtener resultados con diferencias
concluyentes.
Existen trabajos recientes que han estudiado aproximaciones diferentes para unificar las
parametrizaciones de la capa l´ımite nubosa. As´ı, en los trabajos de Lappen y Randall (2001a),
se plantea una formulacio´n de flujo de masa, pero en el ca´lculo de los ritmos de entrainment y
detrainment que cierran las ecuaciones se plantea una dependencia respecto a los para´metros
lup y ldown. En el trabajo teo´rico de de Roode et al. (2000), se plantea una cierta equivalencia
entre la formulacio´n con un esquema de turbulencia puro como el estudiado en este trabajo
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y los esquemas de flujo de masa, mostrando que la longitud de mezcla juega el mismo papel
que los ritmos de entrainment y detrainment.
7.3. Caso estratocu´mulos estacionarios: EUCREM-A
Existen diversos trabajos previos de simulaciones unidimensionales de estratocu´mulos en
condiciones estacionarias, tanto mediante cierres de tercer orden (Chen y Cotton, 1983; Mo-
eng y Randall, 1984; Bougeault y Andre´, 1986; Bechtold et al., 1992), o bien mediante un
cierre de orden 1.5 (Lenderink y Holtslag, 2000; Abdella y McFarlane, 2001), basado ambos
en datos similares a la simulacio´n que aqu´ı se estudia, en ambos con una formulacio´n de
la longitud de mezcla se impuesta exteriormente al esquema a partir de las condiciones de
estabilidad. Recientemente, el trabajo de Lappen y Randall (2001b), partiendo de esquemas
de flujo de masa originales parecen obtener resultados prometedores para casos de cobertura
completa.
Esta simulacio´n 1D (cuyos resultados se han sido parcialmente publicados en Cuxart y
Sa´nchez (1997) y Duynkerke et al. (1999)), emplea los mismos forzamientos y condiciones
iniciales que los descritos en el cap´ıtulo 4. La resolucio´n vertical por tanto es ide´ntica (∆z =
25 m), aunque el paso de tiempo (∆t=20 s) es mucho ma´s largo que en el LES (2.5 s), lo cual es
posible gracias a la estabilidad nume´rica de las ecuaciones en su formulacio´n unidimensional.
7.3.1. Evolucio´n temporal
Las series temporales de la TKE integrada y la altura de la inversio´n muestran claramente
las diferencias que en los valores integrados genera la formulacio´n seca y la que incluye los
efectos del cambio de fase. As´ı, la energ´ıa cine´tica total, que con la formulacio´n BL89 original
queda claramente subestimada, mediante la longitud saturada genera unos valores compara-
bles con los del LES, a lo largo de toda la simulacio´n, aunque el proceso de ajuste inicial sea
ligeramente diferente. En cuanto a la altura de la inversio´n, aunque la formulacio´n saturada
no es capaz de hacer crecer la altura de la inversio´n al mismo ritmo que los resultados LES,
s´ı que presenta el mismo comportamiento cualitativo, frente al decrecimiento que la longitud
seca obtiene. Este resultado es reflejo de una defectuosa representacio´n de los procesos de
entrainment en la cima de la capa nubosa, porque en ese caso el descenso es resultado un sub-
sidencia ma´s fuerte que la mezcla por entrainment, al contrario que lo mostrado por el LES
y otros modelos. En la propia serie de la velocidad de entrainment esta´ claramente reflejado,
y la consecuencia de un menor entrainment es una mayor cantidad de agua l´ıquida integrada
(LWP), pues a menor mezcla por entrainment de aire seco superior, menos evaporacio´n de
agua de nube, y menor intensidad de mezcla de toda la capa l´ımite.
Las formulaciones saturada y parcialmente saturada muestran valores pra´cticamente ide´nticos
en cualquiera de las series temporales representadas: la formulacio´n para nubosidad parcial
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Figura 7.1: Series temporales de la TKE integrada, zinv , agua l´ıquida integrada (LWP), y velocidad de entrainment
instanta´nea
debe coincidir con los resultados saturados si pretende representar todos los tipos de nu-
bosidad mediante una u´nica formulacio´n. Pero la formulacio´n desarrollada en el apartado
anterior (ecuacio´n 7.11) no se reduce anal´ıticamente al caso saturado cuando las nubosidades
son totales (N ≈ 1). La explicacio´n matema´tica puede provenir de que por una parte, al usar
(N↑max, N↓max), se garantiza que sus valores sean tambie´n cercanos a 1 incluso en la zona cer-
cana a la base o cima de la nube, con lo que la formulacio´n para ascensos se reduce al valor de
temperatura virtual saturada; y por otra parte, que en condiciones de alta saturacio´n, como
sucede en los estratocu´mulos, la temperatura ambiental y la seca deben ser muy parecidas.
7.3.2. Campos medios de la capa l´ımite de estratocu´mulos
Los perfiles promedio de rc,θl y rt (figuras 7.2) corroboran que la inversio´n es ma´s cercana a
los valores del LES con la formulacio´n saturada que con la seca, pero adema´s la estructura
termodina´mica vertical es tambie´n mucho ma´s parecida: el valor ma´ximo de agua de nube
cerca de la cima de la capa de estratocu´mulos es ma´s bajo que con la longitud seca (y ma´s
cercano al LES), y tambie´n ligeramente ma´s alto. El perfil de temperatura conservativa es
muy parecido a los resultados 3D, con un aspecto casi constante en toda la capa, con una
cierta evolucio´n respecto a los valores iniciales, frente a la casi invarianza de la formulacio´n
seca en todo el periodo de simulacio´n, reflejo de esa menor energ´ıa presente en todo el dominio.
El perfil de humedad total muestra de manera mucho ma´s evidente las diferencias entre las
dos formulaciones de la longitud: el perfil obtenido con la longitud saturada es mucho mejor
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a hora. Las dos l´ıneas horizontales finas delimitan la base y cima
media de la nube, a partir de los valores de rc
mezclado, porque, como se constata ma´s expl´ıcitamente en el siguiente apartado, la longitud
es mucho mayor, sobre todo en el interior de la capa nubosa, dando lugar a mayor mezcla,
generando un perfil casi constante de rt, consistente con su condicio´n de conservativa para
una capa de estratocu´mulos.
De nuevo, la formulacio´n parcialmente saturada y la saturada coinciden perfectamente, por
lo que en el resto de las gra´ficas so´lo se mostrara´n los resultados obtenidos por una de ellas.
7.3.3. Descripcio´n de la turbulencia
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El perfil de la longitud de mezcla (figura 7.3.dcha) muestra de forma clara las caracter´ısticas
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energe´ticas de cada formulacio´n: la longitud seca muestra un ma´ximo en la capa subnube,
pero valores muy pequen˜os (menos de 100 m) en el interior de la capa nubosa, pues si toda
la capa l´ımite se encuentra bien mezclada respecto a las variables conservativas, una longitud
representativa de esa mezcla a toda la capa deber´ıa dar taman˜os cercanos a la mitad de
la altura de la capa l´ımite. La longitud saturada muestra un ma´ximo a mitad de la capa
l´ımite, independientemente de que parte es ocupada por la nube y que parte no, y su valor
es aproximadamente 400 m, es decir, la mitad del espesor de la capa l´ımite (≈ 750 m). La
longitud saturada representa entonces esa mezcla a toda la capa vista respecto a las variables
conservativas y difieren especialmente en el interior de la capa nubosa, donde la hipo´tesis de
conservacio´n de θv es incorrecta. La longitud saturada muestra tambie´n valores apreciables
hasta una altura superior que la seca, reflejo de una mejor representacio´n de los procesos
energe´ticos de entrainment en la cima de la capa nubosa, ya observado en la serie temporal
de la altura de la inversio´n (figura 7.1). El impacto de una longitud de mezcla subestimada
es claro sobre los diferentes flujos conservativos, debido a su proporcionalidad con la misma
(apartado 3.6): el flujo de humedad total con la longitud seca decrece en toda la capa l´ımite,
lo que da lugar a esos perfiles de humedad total casi estacionarios. Frente a ellos, la longitud
saturada da lugar a un flujo mayor, aproximadamente constante a lo largo de toda la capa. El
flujo del LES crece durante toda la capa l´ımite, especialmente en el interior del estratocu´mulo,
aspecto que la longitud no reproduce. En el flujo de θl se observa un comportamiento similar,
con una formulacio´n seca cuyo flujo es casi constante con la altura, mientras que la formulacio´n
saturada muestra el decrecimiento lineal ana´logo al del LES, pero con un gradiente claramente
inferior, para luego dar un mı´nimo muy brusco cerca de la cima de la nube. Aunque no se
muestran, los perfiles de los coeficientes ψ3, φ3, que dependen de los gradientes locales y que
tambie´n aparecen como factor de proporcionalidad en el ca´lculo de los flujos (ecuaciones de
apartado 3.6), pueden ser responsables de ese aspecto del flujo, pues en la zona de la inversio´n
los gradientes son muy fuertes.
El perfil de la TKE (7.4.izq) informa de algunos aspectos cualitativos de esta nueva formu-
lacio´n: una mayor longitud implica una mayor cantidad de energ´ıa presente en la capa l´ımite,
sobre todo en la capa de estratocu´mulos donde mayor era la subestimacio´n de la longitud seca,
y donde ahora la TKE toma valores ma´s cercanos a los del LES. En la cima de la capa nubosa
no se reproduce el ma´ximo observado en el LES, aspecto que ninguna simulacio´n 1D analiza-
da es capaz de conseguir. La razo´n puede ser que en esa zona los movimientos verticales esta´n
fuertemente inhibidos por la inversio´n, por lo que se trata de movimientos fundamentalmente
horizontales, que un SCM no puede obtener expl´ıcitamente. So´lo los procesos de mezcla a
pequen˜a escala asociados al entrainment generan TKE en esa zona para el SCM. El perfil
de flotabilidad (figura 7.4.centro) muestra que la longitud saturada mejora la representacio´n
de los procesos f´ısicos ba´sicos respecto a la longitud seca, frente a los resultados del modelo
3D: el gradiente en la capa seca subnube es ahora ma´s claramente decreciente, y el mı´nimo
en la base de la capa nubosa es ma´s fuerte, aunque todav´ıa inferior a los resultados LES.
En el mı´nimo negativo de la inversio´n, causado por el entrainment, se produce un salto ma´s
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Figura 7.4: TKE, flotabilidad, y flujo de agua de nube: 3a hora
brusco que con la longitud seca y que el LES, debido a una mayor produccio´n de flotabilidad,
junto con una mezcla de aire ca´lido ma´s fuerte, que no se traduce en un mayor crecimiento,
frente una interfase tridimensional, que permite un crecimiento ma´s gradual. Finalmente, el
perfil del flujo de agua de nube refleja un transporte de rc algo superior con la formulacio´n
saturada que con la seca, aunque ambos claramente inferiores a los resultados del modelo
tridimensional.
7.4. Caso cu´mulos someros de baja cobertura (BOMEX)
Los primeros trabajos de simulacio´n unidimensional que parametrizan el transporte turbulen-
to en cu´mulos someros fue desarrollados por Cotton (1975), mediante propuestas del tipo flujo
de masa. En general, existen dos tipos de esquemas claramente diferenciados para estudiar
nume´ricamente este tipo de transportes, adema´s de los modelos de alta resolucio´n LES: los
esquemas de flujo de masa (Albrecht, 1979; Randall et al., 1992; Siebesma y Holtslag, 1996;
Lappen y Randall, 2001b) cuya formulacio´n esta´ desarrollada para no necesitar una resolucio´n
vertical grande; mientras que las aproximaciones mediante cierres turbulentos de alto orden
(Yamada y Mellor, 1979; Bougeault, 1981b) emplean una resolucio´n vertical mucho ma´s fina,
donde el esquema de condensacio´n submalla estad´ıstico original de Sommeria y Deardorff
(1977) gaussiano ha sido modificado para considerar las coberturas bajas, introduciendo una
asimetr´ıa en la distribucio´n de las magnitudes conservativas (Bougeault, 1982; Cuijpers y
Bechtold, 1995; Bechtold y Siebesma, 1998), como ya ha sido descrito en el apartado 3.5.5.
Una variante a estos u´ltimos esquemas es la propuesta de Bechtold et al. (1995) que emplea
un cierre de orden 1.5, como el que se emplea en este trabajo, aunque la longitud de mezcla
empleada es fijada exteriormente, y no evoluciona dina´micamente. No obstante, con esa for-
mulacio´n, y un esquema de condensacio´n submalla considerando asimetr´ıa para condiciones
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de baja saturacio´n, ese trabajo reproduce aceptablemente diferentes casos de coberturas nu-
bosas parcial y total. Los casos de conveccio´n somera han sido tambie´n un tradicional banco
de pruebas para estudiar las parametrizaciones que de los procesos de conveccio´n nubosa se
han ido desarrollando en los u´ltimos an˜os (Betts y Miller, 1986).
En este trabajo, los cu´mulos de capa l´ımite, de dina´mica completamente diferente a la de los
estratocu´mulos del apartado anterior, van a intentar ser modelizados mediante el mismo es-
quema de turbulencia, incidiendo en el papel fundamental de la formulacio´n de la longitud de
mezcla. No obstante, es muy importante resaltar que las funciones de distribucio´n estad´ıstica
de θl y rt que sirve para descubrir la nubosidad, el agua de nube y la variabilidad submalla
son tambie´n elementos ba´sicos en la correcta descripcio´n de este tipo de procesos.
Las caracter´ısticas de la simulacio´n son (como en el caso EUA), lo ma´s parecidas posibles a
las condiciones del LES equivalente descritas en el cap´ıtulo 5. La resolucio´n vertical es por
tanto la misma (∆z= 40 m). El paso de tiempo puede hacerse ma´s largo (∆t= 30 s), para el
mismo periodo de simulacio´n (6 horas), promediando las 3 u´ltimas para los perfiles verticales.
Los forzamientos y perfiles iniciales son tambie´n los mismos que la simulacio´n LES.
7.4.1. Evolucio´n temporal
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Figura 7.5: Series temporales de la TKE integrada, agua l´ıquida integrada (LWP), cobertura nubosa y cima y base de
las nubes
En las series temporales de las diferentes formulaciones de la longitud se observan diferencias
muy significativas: en la TKE integrada (figura 7.5.arriba.izq) los valores con la longitud
parcialmente saturada son los ma´s cercanos al LES, mientras que tanto la longitud seca
como la totalmente saturada sobreestiman mucho ma´s claramente los valores integrados de
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energ´ıa cine´tica. No obstante, sus valores son en todos los casos superiores, y adema´s con una
clara oscilacio´n durante las 6 horas de simulacio´n. Este efecto es debido a la inclusio´n de la
nubosidad en el ca´lculo de la longitud, pues ese comportamiento tambie´n se observa con la
formulacio´n saturada, pero no con la seca, que muestra un crecimiento cont´ınuo y regular. La
serie temporal de la cobertura nubosa (figura 7.5.abajo.izq) mantiene valores cercanos a los
valores del LES con la longitud parcialmente saturada, y este resultado es muy significativo,
frente a las coberturas superiores al 80% que obtienen las otras dos formulaciones, resultado
de una tendencia a generar una capa de estratocu´mulos. De nuevo, la serie temporal de
nubosidad presenta claras oscilaciones, desapareciendo pra´cticamente la capa de nubes en
algunos intervalos de la serie. La serie del agua integrada (LWP) corrobora lo visto en la serie
de nubosidad, pues la longitud parcialmente saturada es la u´nica que obtiene valores cercanos
al LES, y tambie´n con comportamiento ruidoso (en ese sentido igual que la formulacio´n
saturada, aunque e´sta con valores claramente superiores, debido a su sobreestimacio´n del
efecto de la nubosidad, al considerar condiciones completamente saturadas en su deduccio´n),
asociable a la inclusio´n de la nubosidad en su formulacio´n, frente al crecimiento regular de la
longitud seca. Finalmente, los valores de las alturas ma´ximas y mı´nimas de la nube informan
de un aparente ciclo de nubosidad en la formulacio´n parcialmente saturada, de forma que
parece reproducirse la aparicio´n y desaparicio´n de un cu´mulo aislado ma´s que las condiciones
de una poblacio´n completa de nubes en distintos estados de desarrollo simulta´neamente.
Este comportamiento c´ıclico es ma´s claro en la gra´fica de la cantidad de agua sin integrar
durante las 6 horas de simulacio´n:
Figura 7.6: Evolucio´n temporal del perfil de rc durante las 6 horas de simulacio´n
En esta gra´fica se confirma la tendencia de la capa l´ımite nubosa a generar el ciclo de vida
t´ıpico de un cu´mulo aislado, aunque a efectos de comparacio´n estad´ısticamente representativa
entre modelos se deben comparar promedios ma´s largos en el tiempo, como se analizo´ en el
cap´ıtulo 5, en este caso para las 3 u´ltimas horas de simulacio´n, por lo que estos resultados
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deben analizarse desde esa perspectiva, como reflejo simplemente del comportamiento f´ısico
de esta formulacio´n, y no en su evolucio´n temporal estricta.
7.4.2. Campos medios de la capa l´ımite de cu´mulos de cobertura baja
Los resultados de los diferentes perfiles promediados verticalmente a las 3 u´ltimas horas sera´n
mucho ma´s representativos de los resultados obtenidos por la parametrizacio´n de la longitud
de mezcla. El primer resultado importante que se observa en los perfiles promediados es que
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Figura 7.7: Agua de nube, temperatura, y vapor de agua, para las tres formulaciones de la longitud de mezcla, en el
promedio 3a − 6a horas. Las l´ıneas horizontales delimitan la nube promedio de la formulacio´n BL89-psat.
el o´rden de magnitud de la cantidad de agua l´ıquida (figura 7.7.izq) es comparable con los
resultados LES, frente a la clara sobreestimacio´n tanto de la formulacio´n saturada como la
seca. Este resultado es muy interesante, pues los modelos SCM suelen obtener valores muy
altos de rc (en Lappen y Randall (2001a) se comenta que de una comunicacio´n personal de P.
Siebesma, los modelos 1D tienden a dar unas 5-10 veces ma´s cantidad de agua que los LES).
Adema´s el nivel de desarrollo vertical de la capa nubosa es tambie´n comparable, frente a la
clara subestimacio´n de esa altura con la formulacio´n seca. El desarrollo saturado genera un
exceso de agua, como cabe esperar de su planteamiento de nubosidad total para condiciones
de cobertura parcial, mostrando adema´s una tendencia clara a generar un estratocu´mulo en
la cima de la capa nubosa. Tambie´n ese ma´ximo relativo aparece con la longitud parcialmente
saturada, quiza´s reflejo del ma´ximo de agua de una nube aislada en su ciclo, frente al aspec-
to del LES que promedia una poblacio´n de nubes cu´mulo simulta´neamente. Los perfiles de
humedad y temperatura reflejan el comportamiento f´ısicamente realista que la formulacio´n
BL89-psat obtiene, pues es capaz de mantener aproximadamente gradiente del perfil de in-
estabilidad condicional en toda la capa intermedia donde se originan las nubes, de manera
cercana al LES. Respecto a e´ste, existe u´nicamente una pequen˜a mayor intensidad de mezcla
neta, que produce valores ligeramente superiores de humedad (inferiores de θ) en la mitad
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superior de la capa, a costa de valores ligeramente inferiores (superiores) en la mitad inferior.
En contraste con ello, las otras dos formulaciones extremas generan un claro exceso de mez-
cla en la capa condicionalmente inestable, dando lugar a perfiles demasiado bien mezclados
respecto a las condiciones termodina´micas medias observadas en cu´mulos de buen tiempo.
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Figura 7.8: Componentes horizontales de viento y nubosidad, ana´logas a la figura 7.7
La nubosidad (figura 7.8.dcha) presenta un comportamiento muy similar al agua de nube,
ya que mientras la longitud saturada o la seca obtienen coberturas del 60% o superiores, la
BL89-psat so´lo alcanza valores ma´ximos menores al 10%, aunque en una altura ma´s cercana
a la cima de la capa nubosa, frente a la altura ma´s cercana a la base de la capa del LES,
consecuencia del promedio de una poblacio´n completa de nubes cu´mulo (cap´ıtulo 5). Las
componentes zonal y meridiana del viento tienen un comportamiento ana´logo a otros campos
ya descritos: la longitud parcialmente saturada obtiene un perfil comparable a los resultados
LES, mientras que con la formulacio´n saturada genera un exceso de mezcla, y la seca un
desarrollo vertical mucho menor.
7.4.3. Descripcio´n de la turbulencia
La longitud de mezcla promedio (figura 7.9.dcha) presenta un perfil similar a la propuesta
realizada por Bougeault (1981b); Krueger y Bergeron (1994); Bechtold et al. (1995), a partir
de la formulacio´n de Blackadar (1962) en la capa subnube, ma´s un valor constante en el
interior de la capa de nubes (que en estos trabajos var´ıa entre 100 y 250 m), que se supone
que es proporcional al taman˜o de dichas nubes (ver apartado 7.2). Krueger y Bergeron (1994)
estudian tambie´n con un modelo 2D la longitud caracter´ıstica de la mezcla turbulenta, y
obtienen un perfil muy parecido al obtenido mediante la parametrizacio´n propuesta en este
cap´ıtulo. Frente a las formulaciones prescritas comentadas, esta formulacio´n ha sido calculada
a partir de consideraciones f´ısicas (Bougeault y Lacarre`re, 1989), y se recalcula dina´micamente
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Figura 7.10: TKE, flotabilidad, y flujo de agua de nube: 3a-6a horas
en funcio´n de magnitudes internas del propio modelo. Con los resultados LES del cap´ıtulo 5,
a partir del flujo de humedad total (figura 5.12) y su gradiente vertical de humedad se puede
reconstruir un perfil de L, y se ha obtenido tambie´n un valor consistente con los resultados
mostrados en la figura 7.9. El perfil de longitud de mezcla obtenido con la formulacio´n de
saturacio´n parcial parece entonces adecuado como descriptor de la mezcla turbulenta en
este tipo de capa l´ımite nubosa, y con la importante diferencia respecto a otros trabajos
anteriores de que es obtenida de forma interna a partir de magnitudes del propio modelo,
y adema´s se va ajustando dina´micamente a la evolucio´n de la simulacio´n. En cambio, la
longitud saturada muestra un ma´ximo de unos 1200 m cerca de la base de la capa nubosa,
resultado del excesivo peso dado a la contribucio´n nubosa, mientras que la formulacio´n seca
pra´cticamente no obtiene valores apreciables dentro de la capa nubosa. A pesar de la relacio´n
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lineal entre los casos extremos de sus temperaturas virtuales para calcular L, el resultado
sobre las longitudes y sobre el resto de las magnitudes es claramente mucho ma´s compleja.
Los perfiles de los flujos de las magnitudes conservativas (7.9.izq y centro), que dependen
directamente de esa longitud, muestran para la BL89-psat un comportamiento intermedio
entre las dos formulaciones extremas, y ma´s cercano globalmente al modelo tridimensional:
un desarrollo vertical mayor que la longitud seca, y sobreestiman los flujos del LES menos que
la hu´meda, aunque todav´ıa ligeramente. Finalmente, los perfiles de la turbulencia mostrados
en 7.10 corroboran el ana´lisis realizado con los otros perfiles anteriores. Tanto la flotabilidad
obtenida por la BL89-psat como el perfil vertical de TKE son extraordinariamente similares
a lo obtenido por el LES, y ambos campos reflejan de manera muy directa las principales
caracter´ısticas de una capa l´ımite nubosa. La flotabilidad es el principal factor generador de
energ´ıa en una capa l´ımite nubosa y la longitud parcialmente saturada es capaz de reproducir
el mı´nimo debajo de la nube, para luego en la capa nubosa reproducir tambie´n el perfil
interno en toda ella. El perfil de TKE es mucho ma´s cercano al LES que el obtenido en el
caso de estratocu´mulos, relacionado probablemente tambie´n con la inexistencia de esa fuerte
estabilidad que presentaba la capa de estratocu´mulos en su inversio´n.
7.5. Caso cu´mulos someros de cobertura media (ATEX)
Albrecht (1979) empleo´ este caso para analizar su parametrizacio´n de la termodina´mica de
una de capa l´ımite nubosa. Hanson (1981) analizo´ diferentes contribuciones a los flujos medi-
ante un modelo 1D datos provenientes de esta campan˜a. Este caso (modelizado con el LES en
el cap´ıtulo 6), plantea unas condiciones intermedias a las simulaciones anteriores, por lo que
presenta gran intere´s para analizar las limitaciones y generalidad de las parametrizaciones
para cada caso extremo, y tambie´n el estudio de la modelizacio´n de situaciones de transicio´n
entre ambos. Al no tratarse de un caso con una cobertura nubosa tan baja como BOMEX,
pero sin llegar a la cobertura completa de EUA, puede ser un test importante para estudiar
la capacidad de la longitud parcialmente saturada en un caso intermedio. De nuevo, en la
simulacio´n 1D se conservaron todos los forzamientos prescritos en el LES (cap´ıtulo 6), var-
iando u´nicamente el paso de tiempo (∆t = 30 s), conservando la misma resolucio´n vertical
(∆z = 40 m), el periodo de simulacio´n (8 horas), y para los promedios estad´ısticos (5 u´ltimas
horas).
7.5.1. Evolucio´n temporal
La serie temporal de la cobertura nubosa (figura 7.11.abajo.izq) no mantiene la cobertura
cercana al 40% de los resultados LES, alcanzando el 100% en cualquiera de sus formula-
ciones, un poco ma´s tarde los desarrollos saturados o parcialmente saturados. Este resultado
esta´ causado (como se confirmara´ con otros campos ma´s adelante), por la formacio´n de una
capa estratocumuliforme en la cima de la capa l´ımite. Los valores de agua integrada son
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Figura 7.11: Series temporales de la TKE integrada, LWP, cobertura nubosa y altura de la inversio´n, caso ATEX
menores con la longitud parcialmente saturada que con las otras dos formulaciones, aunque
son siempre superiores al 3D. Presentan adema´s un ciclo de actividad claro, con unos ma´xi-
mos muy marcados. La altura de la inversio´n presenta un comportamiento cualitativamente
diferente en las formulaciones con inclusio´n de la cobertura nubosa y sin ella: la longitud BL89
original (seca) muestra una evolucio´n similar a los resultados LES, con un decrecimiento de
esa altura una vez empiezan a actuar los forzamientos a gran escala (pasada 1 hora y media).
Por contra, tanto la formulacio´n saturada como la parcialmente saturada crecen (la parcial
menos fuertemente) en ese segundo periodo, probablemente asociado a que la inclusio´n de N
en su formulacio´n, cuando se genera la capa estratocumuliforme significa un exceso de longi-
tud, y finalmente de energ´ıa en la zona de la inversio´n, frente al comportamiento ligeramente
decreciente observado en el LES. Aunque en las series de TKE integradas de TKE esta idea
no se puede contrastar, s´ı se podra´ analizar en sus perfiles verticales, que se muestran ma´s
adelante (figuras 7.15). Esta u´ltima serie temporal presenta valores globales ma´s parecidos
al LES en los casos con inclusio´n de N en su ca´lculo, que con la formulacio´n seca, aunque a
cambio obtienen picos importantes de energ´ıa, coherentes con los de agua l´ıquida integrada.
7.5.2. Campos medios de la capa l´ımite de cu´mulos de cobertura media
El perfil de agua de nube promedio con la formulacio´n saturada presenta un aspecto clara-
mente estratocumuliforme en la parte superior de la capa nubosa (7.5.2.izq), de manera muy
similar al perfil con la longitud saturada. Ese ma´ximo que tambie´n genera el LES, es sin
embargo claramente superior ahora. El perfil de θ y rv muestran la inversio´n ma´s alta que el
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Figura 7.12: Agua de nube, temperatura, y vapor de agua, promedio 4a − 8a horas, caso ATEX
LES, y un gradiente mejor mezclado con la longitud BL89-psat, causado por un transporte
demasiado intenso hacia arriba. Aunque la longitud seca muestra unos perfiles de humedad y
temperatura ma´s cercanos al LES, la cantidad de agua es muy superior. Los perfiles de viento
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
2250
2500
2750
3000
−12 −10 −8 −6 −4 −2 0
Z 
(m
)
u (m s−1)
Inicial
Geostrófico
LES
SCM−Lpsat
SCM−Lsat
SCM−Lseca
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
2250
2500
2750
3000
−3 −2 −1 0 1 2 3
Z 
(m
)
v (m s−1)
0
250
500
750
1000
1250
1500
1750
2000
2250
2500
2750
3000
0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
Z 
(m
)
N (0−1)
Figura 7.13: Componentes horizontales de viento y humedad, promedio 4a − 8a horas
con BL89-psat generan, de forma ana´loga a los anteriores, un aspecto demasiado mezclado
comparado con el LES, mientras que la nubosidad (figura 7.13.dcha) no muestra ese doble
ma´ximo de la simulacio´n 3D, sino que genera una cobertura completa en la parte superior,
confirmando la idea de una capa de estratocu´mulos que se deduc´ıa del perfil de rc.
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7.5.3. Descripcio´n de la turbulencia
La longitud de mezcla (figura 7.14.dcha) presenta dos ma´ximos (para la longitud parcialmente
saturada), de valor similar. Mientras el inferior es caracter´ıstico de la capa subnube bien
mezclada, el superior es originado por la capa de estratocu´mulos. El mı´nimo intermedio refleja
la zona donde se desarrollan las bases de los cu´mulos someros. Los resultados demasiado
mezclados y estratocumuliformes esta´n causados por ese ma´ximo superior demasiado alto,
aunque existe una realimentacio´n clara con la nubosidad N .
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Figura 7.15: TKE, flotabilidad, y flujo de agua de nube: 4a-8a horas, caso ATEX
Los flujos de las variables conservativas obtienen valores superiores al LES, el flujo de θl con
un gradiente so´lo ligeramente superior, pero en el transporte de humedad se muestra un perfil
creciente con la altura, es decir, un transporte mucho mayor de humedad que en el LES, cuyo
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resultado es esa capa de nubes en la zona superior de la capa l´ımite.
Al contrario de lo que suced´ıa en el caso EUA, donde la mezcla por entrainment daba lugar
a un ma´ximo relativo de TKE cerca de la cima de la capa nubosa por el modelo 3D, que los
SCM no eran capaces de reproducir correctamente, en este caso esa capa de estratocu´mulos
generan un ma´ximo secundario en esa zona, que no es obtenido de forma tan clara por el
LES. Como reflejo de todo ello, el perfil de flotabilidad presenta tambie´n un ma´ximo en esa
zona, y se produce un transporte de agua de nube mucho mayor hacia esa zona respecto a lo
obtenido por el modelo tridimensional.
7.6. Conclusiones
• La formulacio´n unificada para los diferentes casos de cobertura nubosa y dina´mica difer-
ente es capaz de representar correctamente sus diferentes caracter´ısticas (casos EUA y
BOMEX), sin tener que realizar ninguna modificacio´n en dicho esquema entre ambos
casos. Los resultados, tanto de la estructura termodina´mica como de las magnitudes
de la turbulencia son comparables con los obtenidos por el modelo LES, que ha si-
do contrastado previamente frente a otros modelos y a observaciones en los cap´ıtulos
anteriores.
• Resulta especialmente interesante los resultados obtenidos en el caso de cu´mulos someros
de baja cobertura (BOMEX), donde los modelos unidimensionales presentan dificul-
tades para obtener valores de cobertura y agua de nube en el mismo o´rden de magnitud
que los obtenidos por los LES, y esta parametrizacio´n es capaz de reproducir. Tambie´n
su desarrollo vertical y los flujos turbulentos son comparables con los resultados LES.
• Esta parametrizacio´n ha sido empleada con resultados igualmente comparables con sim-
ulaciones LES de ciclos diurnos dentro del marco del proyecto EUROCS1 (ver ape´ndice
B), cuyos resultados resumidos pueden verse en Sa´nchez y Cuxart (2002), en el apartado
final de este trabajo (Art´ıculos).
• Al aplicar esta parametrizacio´n en el caso intermedio de nubosidad, con una tendencia a
la aparicio´n de estratocu´mulos no es igual de satisfactoriamente obtenida como los otros
dos casos extremos. En este caso se genera un exceso de mezcla, y como consecuencia (o
quiza´s como causa), un comportamiento demasiado estratocumuliforme. En pruebas de
sensibilidad a la resolucio´n analizadas en Stevens et al. (2001) se observo´ que al aumen-
tar la resolucio´n respecto a los valores empleados en el LES del cap´ıtulo 6, la nubosidad
en la capa superior aumentaba hasta mostrar valores ma´s cercanos un estratocu´mulo en
esa zona, lo que indicar´ıa que se trata un caso de condiciones inestables o muy delicadas
1EUROCS (2000-2003): EUROpean Cloud Systems, www.cnrm.meteo.fr/gcss/EUROCS/EUROCS.html,ver
Ape´ndice B
156 Simulaciones unidimensionales (SCM) de la capa l´ımite nubosa
de reproducir correctamente mediante modelos de otras caracter´ısticas nume´ricas y de
resolucio´n que los LES empleados en la intercomparacio´n correspondiente.
• Esta formulacio´n desarrollada presenta una sensibilidad muy clara en algunos aspectos,
como es el empleo de θv,amb para los descensos es clave para conseguir resultados ma´s
cercanos a los LES, de forma que expresiones estrictamente sime´tricas en su desarrollo
deterioran claramente los resultados de los casos de cu´mulos. La sensibilidad al empleo
del para´metro de peso mediante la nubosidad o su valor ma´ximo presenta tambie´n un
cierto impacto, por ejemplo, en el caso de estratocu´mulos, donde los resultados producen
una ligeramente peor mezcla si no se emplean los valores ma´ximos de nubosidad.
• Las funciones de estabilidad del esquema de turbulencia φ3, ψ3 no parecen muy sen-
sibles en el caso de cu´mulos, pero su no empleo en el caso de estratocu´mulos mejora
la representacio´n de los flujos turbulentos, sin cambiar apreciablemente el resto de los
campos. Al tratarse de unas condiciones con estratificaciones ma´s fuertes, cerca de la
zona de la inversio´n, frente a las condiciones ma´s suaves del caso de cu´mulos, puede ser
la causa de este diferente comportamiento.
• El empleo del esquema de condensacio´n submalla en el ca´lculo de las temperaturas
virtuales para las formulaciones nubosas parciales no parece mostrar un impacto im-
portante.
• La aparente reproduccio´n del ciclo aislado de un cu´mulo ma´s que una poblacio´n de
cu´mulos como genera el modelo tridimensionales puede apuntar a la necesidad de us-
ar una formulacio´n ma´s compleja de esta longitud desarrollada, de forma que pueda
simulta´neamente considerar nubes en diferentes estados de desarrollo, quiza´s mediante
algu´n tipo de distribucio´n estad´ıstica o promedio temporal de la formulacio´n empleada
en este trabajo.
• Otros para´metros pueden complementar o suplir el papel queN juega en esta parametrizacio´n.
El uso de N esta´ implicado en la generacio´n de un comportamiento c´ıclico, resultado
de la realimentacio´n en esta formulacio´n de la mezcla que genera y el propio campo
de nubosidad. Quiza´s a trave´s de una expresio´n ma´s compleja de N (que suavize en el
tiempo ese comportamiento, o mediante alguna distribucio´n estad´ıstica) pueda tenerse
en cuenta lo planteado en el punto anterior.
• El efecto de la cizalla en la mezcla, especialmente evidente en la zona de la inversio´n,
deber´ıa intentar incluirse de alguna forma en el ca´lculo de una longitud que pretenda
representar la mezcla en la capa l´ımite, y quiza´s sea la causa de la subestimacio´n de la
TKE en la zona de la inversio´n en los estratocu´mulos.
Cap´ıtulo 8
Conclusiones y perspectivas
Conclusiones
El estudio mediante modelos nume´ricos de las nubes de capa l´ımite es un problema muy
complejo y dif´ıcil de simular. En este trabajo se pretend´ıa estudiarlos mediante dos aproxi-
maciones: en primer lugar con modelos tridimensionales de alta resolucio´n LES, que permiten
analizar las estructuras detalladas de estas nubes y el efecto de la mezcla turbulenta en su
evolucio´n. Se han estudiado tres casos protot´ıpicos de nubes de capa l´ımite, sencillos de
plantear y reproducir nume´ricamente, representativos de los casos ma´s frecuentes de nubosi-
dad, y que poseen observaciones contra las que compararse, as´ı como otros modelos LES que
han analizado estos mismos casos en el marco de reuniones de intercomparacio´n.
• El uso del esquema de turbulencia de orden 1.5 con las funciones de estabilidad desar-
rolladas en el modelo Meso-NH (Cuxart et al., 2000), es capaz de realizar simulaciones
CRM de los diferentes casos protot´ıpicos de nubes de capa l´ımite (una capa estacionar-
ia de estratocu´mulo, un caso de cu´mulos de baja cobertura (10-15%), y un caso de
condiciones intermedias entre ambos, con coberturas cercanas al 50% en la cima de la
capa l´ımite) tanto en su comparacio´n frente a otros modelos LES, como frente a las
observaciones de esos casos en las que esta´n basadas. En los tres casos propuestos, se
alcanza un estado estacionario de la estructura de la turbulencia, una vez superado un
estado inicial de ajuste.
• En la simulacio´n de estratocu´mulos (EUCREM-A), la velocidad de entrainment en la
cima de la capa muestra resultados consistentes los de trabajos similares anteriores.
Su valor plantea que las parametrizaciones desarrolladas para una capa l´ımite convec-
tiva seca mediante w∗ no son adecuadas en este caso. La compleja estructura de la
turbulencia en el interior de la capa nubosa, con mı´nimos en las fronteras interior y
superior, son consistentes con las caracter´ısticas de una capa l´ımite de estratocu´mulos
completamente desarrollada. Por tanto, parece que la resolucio´n empleada en este LES
es adecuada para describir las principales aspectos de este tipo de capa l´ımite nubosa.
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• Para el caso de cobertura nubosa baja (BOMEX), se consigue representar correcta-
mente las caracter´ısticas de la nubosidad y la turbulencia asociada, con so´lo unos pocos
ascensos vigorosos para todo el dominio, que dan una cobertura en torno al 10%. La
asimetr´ıa en la dina´mica de ascensos y descensos que generan estas condiciones, y la
mezcla turbulenta, junto con los procesos de entrainment entre las nubes y el aire claro
son obtenidas por esta simulacio´n de alta resolucio´n. La intensidad de la turbulencia
en la zona subnube es ligeramente sobreestimada respecto a los valores obtenidos por
otros modelos, pero es muy dependiente del empleo de la traslacio´n galileana que se
realice para todo el dominio. La poblacio´n de nubes que el LES simula corresponde a
toda la diversidad de estados de desarrollo de los cu´mulos someros.
• El caso ATEX presenta unas condiciones intermedias entre ambos, pero la tendencia a la
generacio´n de una capa estratocumuliforme en la cima de la capa l´ımite es correctamente
reproducida, y las condiciones de la turbulencia tambie´n son consistentes con ello.
El estudio mediante modelos unidimensionales de estos mismos casos, siendo los esquemas
clave una condensacio´n submalla estad´ıstica, y sobre todo el desarrollo de una parametrizacio´n
adecuada de la longitud de mezcla que sirve para cerrar las ecuaciones de la turbulencia que
incluya los procesos de cambio de fase presenta resultados muy interesantes, analizados en
detalle al final del cap´ıtulo 7:
• En cualquiera de los tres casos simulados, el empleo de la longitud de mezcla sin con-
siderar los procesos de cambio de fase subestima la intensidad de la turbulencia, sobre
todo en la zona de la capa nubosa, dando lugar a un menor crecimiento de las nubes y
una actividad muy inferior a los LES.
• El empleo de una longitud de mezcla obtenida a partir de las variables conservativas
(θl y rt) mejora significativamente los resultados del caso de estratocu´mulos en su
comparacio´n con la simulacio´n LES frente a aquella que no los tiene en cuenta, tanto
en aspectos globales (TKE integrada, recorrido total de agua), como en la estructura
vertical de la turbulencia, en el interior de la capa nubosa, y en su capa inferior. Los
procesos de entrainment en la cima de los estratocu´mulos parecen no obstante no ser
reproducidos con la misma intensidad que el LES.
• Una longitud intermedia entre los dos casos anteriores (longitud parcialmente saturada)
para reproducir los casos de cobertura parcial, obtenida mediante expresiones que pe-
san las temperaturas virtuales que se obtienen en las formulaciones extremas, pero que
se reduce aproximadamente a las formulaciones saturada y seca en condiciones de nu-
bosidad total o nula respectivamente, se muestra capaz de reproducir las caracter´ısticas
principales de una capa l´ımite de cu´mulos someros, como el caso BOMEX.
• En el caso intermedio de nubosidad, esta parametrizacio´n u´nica no ofrece resultados
tan similares al LES como en los dos casos extremos anteriores, con una tendencia al
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exceso de nubosidad y actividad turbulenta.
Perspectivas
• Las posibles modificaciones, sensibilidades y aspectos adicionales de esta formulacio´n
se discuten con detalle al final del cap´ıtulo 7.
• Estudiar mediante ambos tipos de esquema (LES y SCM) de casos ma´s complejos, em-
pezando con la simulacio´n de casos evolutivos, por ejemplo, ciclos diarios de nubosidad,
como los planteados en el proyecto europeo EUROCS (ver Ape´ndice B). Permitira´ com-
probar la robustez de los resultados obtenidos en este trabajo, y estudiar las limitaciones
de la parametrizacio´n de la longitud propuesta (Sa´nchez y Cuxart, 2002).
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Ape´ndices

Ape´ndice A
Siglas y Acro´nimos
A.1. Campan˜as observacionales
• ARM (Atmospheric Radiation Measurements program)
• ASTEX (Atlantic Stratocumulus Transition EXperiment)
• ATEX (Atlantic Tradewind EXperiment)
• BOMEX (Barbados Oceanographic Meteorological EXperiment)
• CCOPE (CCOPE: Cooperative COnvective Precipitation Experiment)
• COADS (Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set)
• DYCOMS (DYnamics and Chemistry Of Marine Stratocumulus)
• FIRE (First ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project) Regional Ex-
periment)
• GATE (GARP(Global Atmospheric Research Program) Atlantic Tropical Experiment)
• ISCCP (ISCCP: International Satellite Cloud Climatology Project).
• JASIN (Joint Air-Sea INteraction experiment)
A.2. Acro´nimos
• ABL (Atmospheric Boundary Layer): Capa l´ımite atmosfe´rica.
• CCN (Cloud Condensation Nuclei): Nu´cleos de condensacio´n nubosa.
• CTBL (Cloud Topped Boundary Layer): Capa l´ımite cubierta por nubes.
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• CTEI (Cloud Top Entrainment Instability): Inestabilidad por entrainment en la cima
de la nube.
• EUCREM (EUropean Cloud REsolving Modelling programme): Proyecto europeo (ENV4-
CT95-0107)
• EUROCS (EUROpean Cloud Systems): Proyecto europeo (EVK2-CT-1999-00051)
• GCSS (GCSS:Gewex Cloud System Studies).
• GEWEX (GEWEX:Global Energy and Water Cycle Experiment).
• ITCZ (InterTropical Convergence Zone): Zona de convergencia intertropical.
• LCL (Lifting Condensation Level): Nivel de condensacio´n por ascenso.
• LES (Large Eddy Simulation): Simulacio´n de grandes remolinos.
• LFC (Level of Free Convection): Nivel de conveccio´n libre.
• LNB (Level of Neutral Buoyancy): Nivel de flotabilidad nula.
• OMM (WMO) : Organizacio´n Meteorolo´gica Mundial.
• SST (Sea Surface Temperature): Temperatura de la superficie del mar.
• TKE (Turbulent Kinetic Energy): Energ´ıa Cine´tica Turbulenta.
• WCRP (World Climate Research Programme): Programa Mundial de Investigacio´n del
clima.
Ape´ndice B
Participacio´n en congresos e
intercomparaciones
• Proyecto europeo EUCREM (Julio 1996 - Junio 1998).
• 3a intercomparacio´n GCSS. Caso estratocu´mulos estacionarios. (Clermont-Ferrand,
Francia, Agosto 1996)
• Intercomparaciones casos estratocu´mulos estacionarios (EUCREM-A) y cu´mulos
de baja cobertura en el Mar del Norte (EUCREM-B). (Utrecht, Holanda Mayo
1997). Intercomparacio´n del caso EUCREM-A publicada en Duynkerke et al.
(1999).
• 4a intercomparacio´n GCSS. Caso cu´mulos estacionarios (BOMEX) (Seattle, EEUU,
Julio 1997). Art´ıculo en publicacio´n: Siebesma et al. (2002).
• 5a intercomparacio´n GCSS. Caso cu´mulos estacionarios (ATEX) (Madrid, Agosto 1998).
Art´ıculo publicado: Stevens et al. (2001).
• Proyecto europeo EUROCS (Noviembre 2000 - Marzo 2002).
• Intercomparaciones casos ciclo diurno estratocu´mulos (FIRE) y ciclo diurno de
cu´mulos (FIRE). (Lisboa, Mayo 2001).
• 7a intercomparacio´n GCSS. Caso ciclo diurnoestratocu´mulos (FIRE) (Lisboa, Mayo
2001).
166 Participacio´n en congresos e intercomparaciones
Ape´ndice C
Notacio´n empleada
< ξ >: operador de promedio horizontal resuelto por el modelo LES
ξ: operador de promedio gene´rico. En LES, promedio submalla
A: coeficiente adimensional en la parametrizacio´n de la velocidad de entrainment
A: a´rea caracter´ıstica de una nube cu´mulo
As: para´metro de asimetr´ıa en la condensacio´n submalla
a: coeficiente de la parametrizacio´n del flujo radiativo de onda larga
α: coeficiente para pesar las temperaturas virtuales
β: coeficiente para pesar las temperaturas virtuales
β: coeficiente que relaciona temperatura virtual y TKE (g/θvref )
B: flotabilidad
CD: coeficiente de drag para el flujo de viento en superficie
CE , CH , C10: coeficientes bulk para los flujos de calor y humedad en superficie
Cs, Cθ, Ch, Cm: coeficientes de cierre de las ecuaciones de Meso-NH
cp: calor espec´ıfico a presio´n constante
D: divergencia horizontal de viento a gran escala
D: dia´metro caracter´ıstico de una nube cu´mulo
Dp: dimensio´n fractal de per´ımetros
Ds: dimensio´n fractal de a´reas
ε: cociente de constantes del aire seco y vapor
: te´rmino de disipacio´n de la ecuacio´n de la TKE
: ritmo de entrainment fraccional o lateral
e, TKE: energ´ıa cine´tica turbulenta
Ew: energ´ıa espectral de la componente vertical de la velocidad
f : para´metro de Coriolis
Fl: flujo radiativo de onda larga
Ft: salto de flujo radiativo de onda larga en la cima del estratocu´mulo
φ: densidad de energ´ıa espectral
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g: gravedad en superficie
γξ: te´rmino contragradiente en la teor´ıa K
G: funcio´n de distribucio´n submalla
hc: espesor de la nube
J : coeficiente asociado al gradiente de temperatura de la humedad saturante
κ: nu´mero de onda
k: constante de Von Karman
Λξ: longitudes de mezcla caracter´ısticas
λ: para´metro asinto´tico en la expresio´n de la longitud de Blackadar
λ3: coeficiente del esquema submalla para calcular el flujo de rc
L,Lv: calor latente de vaporizacio´n del agua
L, l: longitud de mezcla
L: longitud o para´metro de estabilidad de Obukhov
lup, ldown: longitud de mezcla parcial (ascensos/descensos) para el ca´lculo de BL89
Lsat: longitud de mezcla con nubosidad total
md : peso molecular del aire seco
mv : peso molecular del vapor
M : coeficiente para el agua de nube como funcio´n del vapor y vapor saturante
Mseco : masa de aire seco
Mvapor : masa de vapor
M : mo´dulo del viento horizontal
N : nubosidad, cobertura nubosa
n : nu´mero de onda
P: per´ımetro caracter´ıstico de una nube cu´mulo
p0: presio´n de referencia (1000 hPa)
psurf : presio´n en superficie
p: presio´n
Π: funcio´n de Exner
Ψ: funciones de Monin-Obukhov
q, qv : humedad espec´ıfica
Q1 : subsaturacio´n media normalizada
rc : razo´n de mezcla del agua l´ıquida
rH : razo´n de mezcla de los hidrometeoros
rv : razo´n de mezcla del vapor de agua
rvsat : razo´n de mezcla del vapor de agua saturante
rt : razo´n de mezcla total
Rd: constante del aire seco
Riw∗ : nu´mero de Richardson convectivo
R: cociente integrado de flotabilidad
Rv: constante del vapor de agua
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R∗: constante de los gases ideales
ρ: densidad del aire seco o del vapor
ρ0: densidad de referencia
S: coeficiente de asimetr´ıa
S: magnitud escalar gene´rica
s: saturacio´n submalla
σs: varianza de la saturacio´n submalla
t: saturacio´n submalla normalizada
x: distancia horizontal
xi: componentes del espacio (i=1,2,3)
ξ: variable turbulenta gene´rica
t: tiempo
T : temperatura
Tv: temperatura virtual
θ: temperatura potencial
θ0: temperatura potencial de referencia para el ca´lculo de la flotabilidad
θv: temperatura potencial virtual
θv,nosat: temperatura virtual no saturada en la parametrizacio´n de la longitud
θv,sat: temperatura virtual saturada en la parametrizacio´n de la longitud
θv,psat: temperatura virtual intermedia en la parametrizacio´n de la longitud
θe: temperatura potencial equivalente
θl: temperatura potencial del agua l´ıquida
τ : tiempos caracter´ısticos de un proceso
ui: componentes de la velocidad (i=1,2,3)
u∗: velocidad de friccio´n
u1, v1: componentes del viento en el primer nivel del modelo
ug, vg: componentes del viento geostro´fico
ugal, vgal: componentes del viento para una traslacio´n galileana
utrasl, vtrasl: componentes del viento trasladados una vez realizada la traslacio´n galileana
w∗: velocidad convectiva
we: velocidad de entrainment
W,wsubs: velocidad de subsidencia a gran escala
V: volumen caracter´ıstica de una nube cu´mulo
y: distancia horizontal
z: distancia vertical
z0: longitud de rugosidad
zB: altura de la capa subnube
zl: altura de la capa de mezcla
ztop: cima del modelo
zinv: altura de la inversio´n en una capa de estratocu´mulos
ζ: longitud adimensionalizada de Obukhov
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